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Con el f i n  de conocer mejor 10s mecanismos basicos que contribuyen a1 
desarrollo de las  tormentas extratropicales del hemisferio sup, se in tenta  
determinar el rol  del hielo marino y del ocean0 como forzantes externos. El 
hielo reduce el intercambio de calor en t re  la superficie y la atmdsfera, y 
ademds afecta  el f l u ~ o  superficial  de cantidad de movimiento. Estudiar el 
impacto de la parametrlzacibn be estos procesos tiene un in te r t s  adicional dado 
que en la regidn subantdrtica, gran parte de 10s modelos numericos, operatlvos y 
de investigacibn, no tienen un buen desempeflo. 
Utilizando un modelo regional de a l t a  resolucidn, en el que estan incluidos 
todos 10s procesos fisicos presentes en la atmdsfera, se realizaron estudios 
numtricos de sensibilidad, modificando d i s t in tas  condiciones que afectan 10s 
flujos superficiales. Para el estudlo se seleccionaron dos tormentas que 
ocurrieron cerca de la Peninsula AntArtica a comienzos be setiembre Be 1987. El 
primer cicldn se  desarrolld rapidamente en el Paclfico Sur  Oriental, a1 
producirse la interaccidn de una perturbacidn en el jet subtropical con una onda 
en el jet polar. El segundo ciclbn, un desarrollo suceslvo y corriente abajo del 
anterior, se formd sobre el Mar de Weddell. El modelo simuld exitosamente la  
formacidn de ambos ciclones, con todos 10s detalles que 10s caracterizan. No 
obstante, existe un deficit de energla cinetica respect0 a1 analisls y las bajas 
son menos profundas. 
Estas tormentas  producen un gran  t r a n s p o r t e  meridional de calor, 
caracterlstico de 10s sistemas barocllnicos, pero la dtbil cortante vertical del 
viento que presentan sefiala la presencia de una componente barotrdpica. Las 
condiciones previas a ambos ciclones indicaban que el flujo e r a  internamente 
inestable en las latitudes en que ocurrieron 10s desarrollos posteriores. Estas 
tormentas alcanzaron un rdpido desarrollo sobre zonas en las que 10s flujos 
superficiales de calor sensible y latente eran muy pequeflos. 
Los flujos de calor sobre el hielo marino dependen fundamentalmente del 
espesor con que se parametriza la capa de Qielo. El flujo superficial  de 
cantidad de movimiento depende, en t re  otros factores, de la  rugosidad de la 
superficie. El modelo asume un espesor del hielo y una rugosidad (tanto del 
ocean0 como de la banquisa) que resultan excesivos comparados con las 
observaciones, 
L,os estuaos ae sensibilldad muestran que los forzantes de superflcle juegan 
un rol  secundario en el desarrollo A e  estos clclones. ~ o s  f l u ~ o s  uperflciales 
de calor proaucen un impacto negative, ya que tienden a dlsminulr la 
barocllnlciaaa de 10s slstemas (callentan la zona con adveccldn f r la ) .  AI 
permlt i r  el l l b re  intercambio de calor en la superficie de la  banquisa, se 
Obtlene PrlnciPalmente una dlsminucion Be1 gradiente Be presidn en superflcie 
cerca Qel centro ae 10s slstemas y una ieve QlsrnlnuGlon ae la energla clnetlca 
en toaa la tropdsfera. Si bien los flujos de calor tienen poco impacto durante  
I 
la etapa de rdpida profundizaci6n de estos ciclones, el calentamiento que se 
produce en el borde de la banquisa contribuye a crear  las condiciones de 
inestabilidad necesarias para que una posterior tormenta pueda desarrollarse en 
esa regidn. 
L a  reduccidn de la altura de la rugosidad conduce a una intensificaci6n de laS 
tormentas. Si bien en algunos experimentos la respuesta fue poco significativa, 
a1 reducir la rugosidad del hlelo y/o del oceano, la presidn a nivel Be1 mar Y 
la distribucldn vertical de la energla cinetica estuvieron mas cerca del 
andlisis. En otros experimentos, a1 eliminarse 10s flu jos superf iciales de 
cantidad de movimiento, la atmdsfera responde de inmediato con un considerable 
crecimiento de la energla cinetica a traves de toda la tropdsfera en la zona del 
jet. Los resultados sugieren que las simulaciones de las tormentas subantdrticas 
pueden ser mejoradas reduciendo la altura de la rugosidad sobre hielo marino y 
sobre el oceano en zonas de fuertes vientos. 
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APENDICE: DESCRIPCION DEL MODEL0 
La regibn del Octano Paclfico Sur  a1 oeste de la Peninsula Antartica es 
favorable a1 desarrollo ciclbnico, per0 poco se sabe acerca de 10s mecanismos 
desencadenantes de estas  ciclogtnesis. Los ciclones desarrollados en esa regibn 
afectan el  tiempo en Amtrica del Sur ,  y ademas influyen sobre el f lujo 
atmosftrico en una escala planetaria. 
La zona de maxima frecuencia de ciclones se encuentra cercana a1 f r en te  polar 
ocelnico y a1 llmite del hielo marino, sugiriendo un posible impacto de esta  
discontinuidad en las condiciones de superficie. El a i re  muy f r l o  proveniente de 
la An ta r t ida  a1 llegar a1 octano abier to,  relativamente mas caliente, s e  
t o r n a r l a  muy inestable debido a 10s flujos de calor sensible y latente desde 
superficie. Sin embargo existen o t r o s  fac tores  que pueden inf lu i r  en e s t a  
regidn, a 10s que podemos agrupar en dos grandes clases: 
a )  las inestabilidades dinamicas i n t t r n a s  del flujo, vinculadas con una 
e s t ruc tu ra  doble de la corriente en chorro en el hemisferio sur;  y 
b) otros  forzantes externos, tales como la orografla ( 10s Andes y la Antartida 
forman una b a r r e r a  a1 f lujo del oeste) y la rugosidad de la superficie del 
octano y del hielo marino. 
LCbmo afectan las condiciones del octano en el desarrollo de estos sistemas 
meteorolbgicos? Lcuales son 10s procesos responsables de la transferencia de 
propiedades en t r e  la superficie y la atmbsfem, y qut  magnitud acanzan estas  
t ransferencias? Este t r aba jo  i n t e n t a  alcanzar una r e spues ta  a e s t o s  
in te r rogantes ,  concentrando el mayor interCs en evaluar el impacto de la 
presencia de hielo. 
En periodos largos de tiempo, 10s flujos ver t icales  de calor, humedad y 
cantidad de movimiento, producen grandes efectos sobre 10s movfmientos de la 
escala sin6ptica y sobre el clima, Estos procesos son importantes para una 
recomposici6n gradual de las energlas potencial e i n t e r n a  y para  el 
mantenimiento de un estado inestable. 
En escalas temporales del orden de unas pocas horas a un dla, 10s procesos de 
superficie a menudo tambitn se  tornan significativos. Los flujos turbulentos 
verticales en la capa llmite pueden ser  importantes en la modificacidn de la 
evoluci6n de 10s ciclones extratropicales.  Estas  t ransferenclas  ver t icales  
dependen fundamentalmente de 10s gradientes verticales de velocidad. del viento, 
temperatura Y humedad, y de la rugosidad de la superficie. El calentamiento 
superfiai afecta la estabilidad estatica de la baja tropesfera, Tamblen influye 
sobre el espesor de la capa de mezcla, determinando a veces la ocurrencia o no 
de conveccibn. La evaporacibn probablemente modifica el balance de agua y la 
precipitacibn en la mesoescala y en la escala sinbptica. La superficie t e r r e s t r e  
le ext rae  cantidad de movimiento a1 flujo, creando movimientos ageostr6ficos en 
la capa llmite y la circulaci6n secundaria vertical asociada. Como ConSeCUenCia 
estos  procesos flsicos que ocurren cerca de la superficie pueden a l t e ra r  el 
flujo en toda la tropbsfera. Los procesos en la capa llmite abarcan un extenso 
rango de escalas espaciales, y las transferencias de energla tambitn varlan 
ampliamente en rnagnitud. 
1.1 Algunas c a r a c t e r l s t i c a s  d e  l a  c i rcrr lac ibn  
e x t r a t r o p i c a l  en el h e m i s f e r i o  s u r  
La ausencia de datos convencionales sobre las extensas Areas marltimas del 
hemisferio s u r  l i m i t 6  fuertemente el conocimiento de la atm6sfera aus t ra l  hasta  
hace un par de dtcadas. El avance tecnol6gico ocurrido desde entonces, Permiti6 
el surgimiento de nuevas ttcnicas de observacibn basadas en instrumentos a bordo 
de satClites, que resultan fundamentales para tener  una cuantificacibn de 10s 
campos meteorol6gicos en las cr l t icas  areas oceanicas del Pacieico y Atlintico 
Sur. Ademas del avance en el Area de 10s sensores remotos, es necesario destacar 
el desarrollo logrado en las comunicaciones y en la computacidn ( tanto en el 
nhardwarew como en el "software"). La disponibilidad de datos ha aumentado 
debido a que se  hizo un gran esfuerzo para el desarrollo de modelos numCricos 
globales de analisis y prediccibn del tiempo, como 10s del U.S. National 
Meteorological Center (NMC) y del European Centre for  Medium Range Weather 
Forecasts (ECMWF). 
En general se sostiene que las principales dificultades tan to  con 10s anitlisis 
del NMC como con 10s del ECMWF en las a l tas  lati tudes del hemisferio sur ,  son la 
f a l t a  de datos y 10s problemas con las comunicaciones. Es frecuente sue 10s 
datos  no Sean recibidos para s e r  ingresados en 10s anAlisis, y en OCaSiOneS, 
exista una to t a l  ausencia de observaciones. No obstante, las pa~ametPiZaCiOneS 
util izadas por 10s modelos, desarrolladas para el hemisferio norte ,  tarnbitn 
podrian influir  en la calidad de 10s analisis. Por ejemplo segan Trenberth y 
Olson (1988). en el NMC hub0 problemas cr6nicos con 10s analisis sobre la 
AntArtida, hasta  mayo de 1906, fecha en que introdujeron el paquete de flsica E2 
del Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) a su mode10 de anhlisis. En 
10s altimos atlos 10s errores  se han reducido, pero las a l tas  lati tudes siguen 
siendo una regi6n cr l t ica  para 10s analisis, 
La distribuci6n de la temperatura en el planeta se mantiene contra un continuo 
calentamiento radiativo en las zonas ecuatoriales y un enfriamiento radiativo en 
las regiones polares, gracias a un flujo ae energla hacia las a l tas  lati tudes 
(transportado por la atm6sfera y por 10s octanos) y a un flujo vertical  de 
energla desde la superficie del octano. En la atmbsfera, la circulacl6n 
meridional media es el mecanismo dominante en la transferencia de energla en 
bajas la t i tudes,  mientras que 10s sistemas meteorolbgicos (perturbaciones 
mieratorias Y estacionarias 1 son 10s principales responsables en las lati tudes 
medias y altas. Debido a1 mayor gradiente tdrmico en t re  el ecuador y el polo, 
laS perturbaciones migratorias se desarrollan mejor en el hemisferio s u r  que en 
el  norte.  Con las  perturbaciones estacionarias ocurre lo contrario (Qort y 
Peixbto, 1983). Por o t r a  p a r t e ,  l a  turbulencia  a tmos f t r i ca  (pequetlos 
torbellinos), si bien juega un papel insignificante en el desplazamiento del 
calor de unas a o t r a s  la t i tudes,  contribuye a la t ransferencia  ver t ical ,  
llevando calor desde la superficie hacia regiones superiores mas frlas. Adler 
(1975) indica quc el orden de magnitud de la energla cinetica de laS 
perturbaciones (o turbulenta) es el mismo para ambos hemisferios, No obstante, 
el f lu jo  meridional en el hemisferio s u r  depende fue r t emen te  de  l a s  
perturbaciones migratorias, mucho m b s  que en el hernisferio norte. Webster y 
Curtin (1975) afirman que 10s modos transitorlos resultan de la contribucibn de 
unas pocas perturbaciones, per0 extremadamente intensas. 
Una caracterlstica del campo medio del viento zonal en el hemisferio su r  es la 
presencia de una corriente en chorro en forma de espiral, desde la Antartida 
rodeando el hemisferio. Segttn Swanson y Trenberth (1981) esta  es t ruc tura  es mas 
notable durante  la primavera austral .  Mientras que en el hemisferio norte el 
viento t t rmico  es la  principal contribucibn a la corriente en chorro, en el 
a u s t r a l  la componente barotrbpica en 10s vientos zonales es signifiCatiVa, 
siendo habitual una corriente en chorro doble: un chorro subtropical cerca de 
30°S con una f u e r t e  componente tCrmica, y uno prbximo a 10s SOOS que se extiende 
a t r a v t s  de toda la tropbsfera (Trenberth, 1981). 
La pa r t e  barotrbpica del flujo debe ser  mantenida contra la disipacibn por 
friccibn en la  superficie mediante la convergencia de impulso debida a las 
perturbaciones y a su redistribucibn vertical mediante la circulaci6n indirecta 
de Ferrel, Los valores mlximos del t ransporte  turbulent0 de impulso hacia el 
polo en el hemisferio aus t ra l  se  extienden hasta la superficie, hecho que no 
ocurre en el hemisferio norte (TucBer, 1981). 
La vaguada subantartica rodea a 10s hielos polares en forma aproximadamente 
paralela a la costa del continente. Esta zona se ubica en t r e  la Antartida y la 
corriente general de 10s oestes. Una disminucibn en la presi6n a nivel del mar 
media en las lati tudes circumpolares (o equivalente, un aumento en el gradlente 
de presibn: lndice b1 de Streten, 1980) posiblemente tenga algQn impact0 sobre 
la intensidad de 10s oestes de lati tudes medias. Los rnaximos vientos zonales se 
dan en 10s meses de febrero y setiembre, y el lndice bi es maximo sobre el 
Octano Indico, con un maxim0 secundario en el Paclfico alrededor de 10s 90°0. 
Sobre la An ta r t ida  propiamente dicha, la climatologla marca un anticiclbn 
semipermanente centrado cerca de la maxima a l tura  topografica de la Antartida 
oriental  (casi 5000 metros). Este sistema esta  pobremente definido debido a la 
escasez de datos en la regi6n. 
Resultados alcanzados por la climatologla sin6ptica sa te l l t ica  de v6rt ices  
nubosos (Streten y Troup, 1973) muestran que en verano el PaClfiCO central  es 
una zona ciclogenCtica que t iene  asociada una zona con ciclolisis hacia el 
sudeste  en el Mar de Bellingshausen a1 oeste de la Penlnsula Antartica. La 
per i fe r ia  a n t i r t i c a  estA caracterizada por la a l ta  frecuencia de depresiones 
maduras. 
En invierno 10s rasgos mbs importantes se mantienen, aunque aumenta la 
frecuencia de ciclones. Carleton (1979, 1981a) estudi6 la distribucibn de 
ciclones mediante imigenes inf rar ro jas  del perfodo junio-setiembre de 10s aflos 
1973 a 1977. Generalmente 10s sistemas cicl6nicos se generan en lati tudes medias 
y se mueven hacia el sur ,  madurando y disipandose en las a l tas  latitudes, La 
fig.l.1 muestra las zonas con mayor frecuencia de v6rtices nubosos en invierno. 
Las principales reglones estan sobre 10s ocCanos: a1 sudeste del Indico, en 10s 
extremos occidental y oriental  del Paclfico Sur  y, en menor medida, en el 
Atlantic0 Sur, Es interesante observar que la posici6n del f r en te  polar ocednico 
Y 10s lfmites del hielo marino parecen tener  alguna vinculaci6n con 10s maximos 
de actividad cicl6nica. sobre todo en el Paclfico. 
En ot ro  trabajo,  Carleton (1981b) present6 un estudio acerca de O C ~ U S ~ O ~ ~ S  0 
f rontogCnesis instantaneas.  Este proceso es f recuente en 10s inviernos 
australes aunque tambiCn, de acuerdo a Reed (1979), se observa en el Pacific0 
Norte. Tiene lugar cuando un camp0 nuboso en forma de coma (invertida en el 
hemisferio s u r )  s e  desplaza sobre una circulaci6n ciclbnica o' un v6rtice en 
estado de onda que e s t i  desacelerandose, Si la coma se mueve con rapidez o si se 
encuentra cercana a la onda cicl6nica, es probable que ambas se unan en un solo 
v6rtice. Debido a que e s t e  t i p 0  de ciclogCnesis extratropical es un proceso 
rbpido, el v6r t ice  aparece como una discontinuidad en la serie de imlgenes 
obtenidas por 10s sat t l i tes ,  En efecto, el pasaje de la etapa de formaci6n del 
cicl6n a la etapa madura o disipativa, semeja se r  "instantaneon. En particular, 
en la regibn del Paclfico Sur a1 s u r  de Chile y a1 este del meridian0 90°0, son 
bas t an te  frecuentes  estos  desarrollos explosivbs. Cabe mencionar que en el 
At l in t ico  Sur  a1 e s t e  de la Argentina, en cambio, son poco comunes las 
f rontogtnesis instantbneas. 
Si bien se  han hecho muchos estudios mediante simulaciones del clima con 
modelos de circulacidn general, pocos autores se han concentrado en las a l tas  
la t i tudes australes, Schlesinger (1984) hace una revisibn de las simulaciones de 
varios de estos modelos. Las principales diferencias incluyen una subestimaci6n 
de 10s espesores, errores  en la posicl6n de la vaguada circumpolar de la presibn 
en superficie, sobre todo en modelos de baja resoluci6n, y una tendencia a 
producir tempera turas  de superficie mas a l t a s  que las observadas sobre la 
Antartida,  seguramente debido a un pobre balance de energla en la superflcie. 
Karoly y Oort (1987) compararon las  estadls t icas  (prornedios de diez aflos) 
Preparadas independientemente por GFDL y por el Centro Meteorol6gieo Mundlal de 
Melbourne, Y sugieren que el flujo medio en 10s anilisis del GFDL puede se r  muy 
d m i l  en 10s 550s. 
Como fue recitn mencionado, muchos modelos, por ejemplo 10s del GLAS (Goddard 
Laboratory f o r  Atmospheric Sciences, Herman y Johnson, 1980), CCC (Canadian 
Climate Centre, Boer e t  al., 1984), NCAR (National Centre f o r  Atmospheric 
Research, Schleslnger, 1984), de la Universidad de Melbourne (Simmonds, 1985) y 
Figura 1.1: Relaci6n d e  la  f r ecuenc ia  de  cic lones con  e l  F r e n t e  
Polar Ocehnico y con 10s bordes de la  banquisa. Los contornos represen tan  
la  frecuencia media mensual de ver t i ces  en sec to res  de 5. de l a t i t u d  por  
10- de longitud, para 10s meses de junio a set iembre de l  Derlodo 1973-1977- 
El sombreado c laro indica mbs de 12 y e l  sombreado oscuro mbs de 16. La 
l lnea d e  p u n t o s  Y guiones indica la  posicibn de l  F ren te  Polar Ocebnico; la  
llnea llena gruesa, e l  borde de la banquisa en setiembre; y la  llnea de  
guiones, e l  bo rde  de  l a  banquisa en junio. (Adaptado de Carleton, .1981). 
de l a  B r i t i s h  Meteorological Office (Mitchell y Hills, 1966), simulan 
deficientemente la vaguada circumpolar antar t ica  en invierno, La vaguada esta  en 
general posicionada mas a1 norte y con presiones en superficie hasta 15 hPa mas 
a l t a s  que las  observadas, Sin embargo, 10s sistemas de a l ta  presi6n oceanicos 
es tan  bien simulados en posici6n e intensidad. En consecuencia el fUePte 
gradiente  que se  observa e n t r e  10s 4 5 O S  y 60°S no es muy evidente en las 
simulaciones y 10s vientos del oeste son mas dCbiles que 10s observados. 
La caracterlstica mas representativa del entorno antar t ic0 es la presencia de 
hielo. Durante el invierno, el hielo marino cubre 18x10~ Bm2 del hemisferio sup. 
Se estima que e s t e  rasgo dominante juega un rol c r l t ico  sobre el tiempo 
atmosfCrico en una escala regional, e influencia 10s fenbmenos de la circulaci6n 
general. El banco de hielo que se  forma en 10s mares polares, a 10s que cubre 
casi por completo con una capa, a menudo continua, recibe el nombre de banquisa. 
En la l i t e ra tu ra  inglesa esta  cubierta de hielo es conocida como **pack ice1'. La 
superficie del octano que no estA cubierta total  ni parcialmente por hielo la 
denominamos "ocCano abiertoH. El hielo marino afecta 10s balances de calor y 
radiacibn a t r a v t s  de sus propiedades aislantes y alto albedo. Tambitn limita 
10s intercambios gamosos, energtticos y de cantidad de movimiento en la 
i n t s r f  ase aire-mar. 
Relativamente pocas investigaciones se han concentrado en la interacci6n 
hielo-mar-atm6sfera en el hemisferio sur .  En el Artico, en ' cambio, existen 
varios trabajos que t r a t a ron  de determinar la influencia de modificaciones en la 
extensibn del pacB a r t i co  sobre la circulaci6n. Las referencias  . incluyen 
estudios observacionales como 10s de Schell (1970) y Ratcliffe y Morris (1978), 
y estudios numtricos como 10s de Williams e t  al. (1974) y Herman y Johnson 
(1978). Se tienen algunas evidencias de que un decrecimiento en el Area de la 
cubierta de hielo Artica esta  vinculado con disminuciones locales de la presibn 
en superficie. Respecto a 10s flujos de calor, se sabe que aumentan a1 menos un 
orden de magnitud desde el ar t ico central hacia 'el octano adyacente (Mitchell y 
Hills, 1986). Es decir, el hielo marino reduce substancialmente la transferencia 
de calor sensible Y la tente  desde el ocCano hacia la atm6sfera. 
Ciertas caracteristicas de 10s hielos marinos polares son diferentes en ambos 
hemisferios. En cont ras te  con el Artico, el continente a n t a r t i c 0  e s t a  
completamente rodeado por el ocCano y el hielo marino posee una deriva rlipida y 
divergente. En consecuencia, mientras que en el Artico, la mayor par te  del hielo 
marino es perenne, en la AntArtida una gran parte  se funde en verano y se 
regenera en invierno. Recientes observaciones muestran que la mayor par te  del 
hielo marino en invierno e s  relativamente delgado (Allison, 19891, con un 
espesor promedio quizas de s610 medio metro. Ademas, segan evidencias de datos 
sateli tales el Porcentaje de mar abierto es mayor en el hemisferio su r  (Zwally 
e t  ale, 1979), Estimaciones del flujo be calor turbulento ascendente sobre el 
mar helado (Weller,1980) y sobre octano abier to  (Zillman,i972;Van Loon, 1984), 
muestran en la AntArtida un con t ras te  menor que en el Artico. 
A continuaci6n s e  comentara p a r t e  de la  bibliografla ex i s t en t e  para  el 
hemisferio aust ra l .  La vinculaci6n e n t r e  la temperatura  media en superficie y la 
extensi6n del hielo marino fue  cuant i f icada por Budd (1975), mediante una 
comparaci6n e n t r e  temperaturas  medidas en estaciones meteorol6gicas an t a r t i c a s  y 
datos  obtenidos por sa t t l i t e s .  Un cambio de un grado en la temperatura  media de 
la  isla Laurie se relaciona con una anomalla de 70 dlas en la duraci6n de la 
cub ie r ta  de hielo. En general, encontr6 que un increment0 de un grado en la 
temperatura  media anual corresponde a una variaci6n de alrededor de 2 . 5 O  de 
l a t i t u d  en la posicibn del llmite del hielo. 
Ackley y Keliher (1976) utilizaron datos sa te l i ta les  para establecer poslbles 
relaciones e n t r e  la circulaci6n atmosfbrica y la presencia de hielo en el mar. 
I n t e n t a r o n  vincular las  ptrdidas de calor en la atmbsfera con cambios en la 
extensi6n del hielo. Analizando 10s inviernos de 1973 y 1974, hallaron que 10s 
movimientos en la  escala sinbptica es ta r lan  afectados por las caracter is t icas  
del hielo marino. Posteriormente, Ackley (1981) continub estudiando la respuesta 
de la  atmbsfera a cambios en la extensi6n del hielo. 
S t r e t e n  y PiIte (1980) realizaron un estudio estadlst ico basandose en analisis 
del Austral ian Bureau of Meteorology de 10s afios 1972 a 1977, correlacionando la 
extensi6n de la  zona cub i e r t a  por hielo con c ier tos  indices sin6pticos de la 
circulacidn a u s t r a l .  
Utilizando datos  del afio 1974 de temperatura  y presibn en superficie tornados 
de 10s analisis hemisftricos austral ianos reci tn  mencionados, complementados por 
d a t o s  sa te l i t a les ,  Cavalieri  y Parkinson (1981) seflalaron la  respuesta  de la 
extensi6n del hielo marino a 10s cambios de t empe ra tu r a  y presibn en l a  
atm6sfera. La intensidad del acoplamiento en el sistema hielo-atmbsfera depende 
de l as  escalas temporal y espacial consideradas. 
Los e s t u d i o s  observacionales  r e c l t n  mencionados son genera lmente  
inconcluyentes. Seguramente, e s t o  puede s e r  a t r i bu ido  a da to s  pobres o 
i n s u f  i c i en t e s .  
En 10s aflos '80, s e  real izaron algunos es tudios  numtricos para t r a t a r  de 
determinar la  manera en que influyen 10s forzantes de superficie en Ias a l t a s  
l a t i t u d e s  del hemisferio s u r .  UtilizAndose modelos de circulaci6n general, se  
p r e s t6  atenci6n a la  var iabi l idad climAtica que se produce a1 modificar las 
condiciones del hielo. Simmonds (1981) realiz6 una simulaci6n perpetua del mes 
de  se t iembre utilizando un modelo hemisftrico, per0 utillzando la distribucibn 
de hielo marino del mes de marzo. Encontr'6 que se  redujo el f lu jo  troposfbrico 
del oeste Y que se  ProduJeron t a n t o  incrementos como disminuciones en la presibn 
en SUPerficie en la  zona en que se  remov;6 el hiefo. 
Simmonds y D i x  (1986) presentaron 10s cambios en la simulacl8n del mes Qe 
Julio de  un model0 de clrculaci6n general inducidos por la  remoci6n t o t a l  o 
parcial del hielo marino. A1 remplazar todo el hie10 marino por agua ab i e r t a  a 
O°C, s e  ca l ien ta  l a  tropbsfera has ta  300 hPa, disminuye la intensidad de 10s 
vientos del oeste e n t r e  las l a t i tudes  4S0S y 70°S, y no aparece una tendencia 
consistente hacia presiones mas bajas sobre la zona en que se removib el hielo. 
Mitchell y Hil ls  (1986) removieron todo el hielo marino a1 no r t e  de 66OS en 
t r e s  simulaciones del invierno realizadas con un modelo atmosferico global, 
Hallaron cambios s imilares  a Simmonds (1981) en el f l u jo  troposfkrico.  No 
obstante,  s e  r eg i s t rb  una acentuada reduccibn en la presibn en superficie en las  
regiones en que s e  in t rodujo la anomalia en el hielo. 
Simmonds y Dix (1987) y Mitchell y Hil l s  (1987) produjeron un intercambio de 
opiniones sobre es tos  experimentos. Simmonds y Dix observan que la  simulacidn 
con t ro l  de  Mitchell y Hi l l s  t i ene  una vaguada circumpolar de la presibn en 
superficie demasiado debil y desplazada hacia el nor te  respecto de la posici6n 
observada. Posteriormente, Mitchell y Senior (1989) repi ten 10s experimentos de 
Mitchell y Hil ls  con un modelo mejorado que produce una simulacibn mas real is ta ,  
y establecen que 10s resultados originales no es tan  asociados con deficiencias 
en la simulacibn. Encontraron nuevamente una reduccibn en el promedio zonal de 
la presibn a nivel del mar a1 remover el hielo, pero concluyen que se debe mas a 
cambios en la  rugosidad que a cambios en 10s flujos de calor, 
En un curso  realizado en Buenos Ai res  sobre  variabilidad climdtica, H a r t  
(1989) mencionb que experimentos preliminares realizados en el BMRC (Australia) 
pa r a  l a s  condiciones del mes de julio, reduciendo el espesor del hielo marino, 
muestran un gran aumento en el f lu jo  de calor sensible y una reduccidn en la 
presibn a nivel del mar. 
En 10s altimos aflos la Anta r t ida  se  ha  convertido en una zona de considerable 
i n t e r t s  pues s e  establecib que, en esa regibn, 10s cambios en el sistema 
t e r r e s t r e  estAn amplificados y pueden s e r  mejor observados y estudiados. 
Eventuales cambios en el hielo marino no st110 afectar ian la  tropbsfera,  sin0 el 
nivel del mar, la produccibn de agua f r i a  profunda y la circulaci6n global del 
octano, as1 como tambien 10s sistemas biolbgicos. Si, como estA previsto, ocurre  
un importante calentamiento en el prbximo siglo, una posible consecuencia ser ta  
una disminuci6n en la extensibn de la  cubier ta  de hielo. Algunas previsiones 
indican que l a  temperatura  de superficie se habra elevado, para  el promedio 
anual, mas de 2OC en 10s trbpicos y 5OC sobre la Anta r t ida  (ver  IGBP Report No. 
9, 1988). Mientras t an to ,  segtan el informe Antarct ic  Interact ions  (1966), exis te  
evidencia de que el pack de hielo an t a r t i co  e s t a  cambiando ya. Tambitn se dieron 
a conocer pronbsticos muy pesimistas que resul taron de c ier tos  experimentos de 
modelado de l a s  regiones polares. Por ejemplo, Weller (1988) menciona una 
posible desintegracibn t o t a l  de la  cubier ta  de hielo occidental an td r t i c a  y una 
elevacibn de  7 metros  en el nivei  del mar. Adernas, menciona que similares 
extensiones de hielo marino que exist ieron duran te  las  pasadas glaciaciones en 
e l  hemisferio nor te ,  se  habr tan desintegracio rapidamente, con 10s principales 
cambios ocurriendo en una escala de tiempo de 10 a 100 afios. 
En general, 10s modelos numCricos que describen la cubierta de hielo, deben 
parametr izar  las  interacciones de t r e s  medios: el hielo, el 0ctanO y la 
atmdsfera. Si el in te rva l0  de tiernpo considerado es de unos pocos dlas, el 
modelo puede considerar un espesor de hielo constante y una distribuci6n f i j a  de 
la banquisa, Si la escala de tiempo es mayor, entonces se debe incluir una 
ecuacidn de predicci6n para el estado del hielo marino, En 10s estudios 
numericos sobre el carnbio global del clima, se utilizan sofisticados modelos 
atmosfericos globales, acoplados a modelos del octano y del hielo. Sin embargo, 
hay que tener  sumo cuidado a1 evaluar las previsiones a r r iba  mencionadas debido 
a posibles deficiencias en 10s modelos. Muchas simulaciones tuv ie ron  
deficiencias en la reproduccidn de la distribuci6n actual  y de 10s cambios 
estacionales del hielo marino y de la temperatura del mar alrededor de la 
Antar t ida (ver Antarctic Interactions, 1908). Es vital  que esos modelos mejoren 
la simulaci6n del clima presente, para que Sean crelbles sus  predicciones de las 
condiciones f uturas.  
Por o t r a  par te ,  tambiCn tienen deficiencias 10s rnodelos utilizados para 10s 
es tud ios  de sensibil idad mencionados mas a r r i b a .  En ocasiones, l a s  
parametrizaciones de 10s procesos de superficie son modestas, Por ejemplo, 10s 
coeficientes de intercambio turbulent0  en el modelo de Simmonds (1981) no 
distinguen en t re  el hielo marino y el ocean0 abierto, asumen un espesor de hielo 
constante (dos metros fue el asumido por Mitchell y Senior, 1989). etc. Tambitn 
la resoluci6n horizontal es relativamente pobre (por ejemplo, 2,5*x3,7S0 en el 
caso de Mitchell y Senior, 1989). 
En un documento (The National STORM Program, 1983) preparado para la NOAA por 
la UCAR (University Corporation for  Atmospheric Research /USA), se establecib 
que muchas importantes cuestiones del carnbio climatic0 involucran procesos de 
escalas demasiado pequeflas para s e r  adecuadamente resueltos por modelos 
globales. De acuerdo con ese informe, el modelado regional puede se r  esencial en 
el entendimiento de 10s cambios na tura les  y antropogCnicoe dei clima. Ei 
comportamiento de ciclones individuales, 10s procesos que 10s gqbiernan, y cdmo 
es tas  tormentas son afectadas por cambios en las condiciones del entorno, pueden 
se r  adecuadamente investigados con la ayuda de modelos regionales de predicci6n 
r e a l i s t a s .  
1.3 Casos es tud iados  
Si bien ya vimos que existen algunos estudlos recientes realizados con modelos 
de circulacibn general re lat ivos a1 impact0 del hielo an ta r t i c0  sobre la 
circulacidn del hemisferio sur ,  no se han hecho investigaciones equivalentes con 
modelos regionales de a l t a  resolucidn y sofisticacidn. En nuestro caso, 
interesados en 10s problemas del prondstico del tiempo, buscamos la respuesta de 
la atmdsfera a modificaciones en las condiciones de la superficie, en un perlodo 
de tiempo finito. 
~i CIMA (Centro di? Investigacibn de la Dinarnica del Mar y la Atmesfera) 
dispone del modelo tridimensional regional LAHM, similar a 10s modelos de 
pron6stico del tiempo de a rea  limitada usados por 10s Centros Mundiales de 
Meteorologla. Este modelo permite simular con gran detalle todos 10s procesos 
flsicos que caracterizan a 10s sistemas meteorol6gicos. Con esta  herramienta, es 
posible real izar  experimentos de sensibilidad modificando dis t intas  condiciones 
de la superficie, con el f in de observar c6mo es afectada la atmdsfera. 
Los ciclones extratropicales,  que producen un gran flujo de, calor hacia el 
sup, se generan frecuentemente sobre el octano abierto y se desplazan hacia el 
sudeste intensificandose, Su etapa madura la alcanzan sobre 10s hielos marinos, 
donde se suelen to rna r  estacionarios, permaneciendo en la misma regi6n varios 
dlas; luego migran hacia el es te  disipandose, Si bien en general 10s CiClOneS 
extratropicales se forman sobre el mar abierto, en ocasiones tambiCn se forman 
sobre la regi6n cubierta por hielo. 
Las condiciones ambientales por las cuales se desarrollan en forma mas o menos 
violenta estos  ciclones aus t ra les  tienen que ver  con las inestabilidades en 
escala planetaria y con 10s forzantes externos. La energla que estas  tormentas 
pueden desencadenar e s t a r l a  directamente vinculada a las  corpdiciones de la 
s u p e r m i e  del octano. En particular, la presencia de hie10 en el mar puede 
in f lu i r  en varios  aspectos de la atmdsfera. Principalmente, se t r a t a  de un 
forzante  termodinamico y mecanico. El hielo reduce de manera drastica el 
intercambio de calor en t r e  el octano y el aire,  y por o t ro  lado, introduce una 
distribucidn heterogtnea de elementos rugosos que afecta el flujo de cantidad de 
movimiento en la capa llmite. La relevancia de estos procesos en el pron6stico 
numtrico de corto plazo no esta  bien determinada aan. 
A comienzos de setiembre de 1987 una de estas  tormentas extratropicales se 
form6 en el Pacific0 Sur,  intensificandose rapidamente a medida que se  
aproximaba a la Antartida. A1 llegar a1 Mar de Bellingshausen, cubierto por 
hielo, decay6 su intensidad y se torn6 estacionaria. Algunos dtas mas t a rde  Y 
mientras se disipaba este  ciclbn, se gener6 sobre el hielo marino una segunda 
tormenta a1 este  de la Penlnsula Antartica. 
Estas  dos tormentas  fueron seleccionadas para la realizaci6n de e s t a  
investigacibn. La primera de eilas origind otros trabajos que se realizaron en 
forma paralela a ts te .  En el mas importante, OrlansLi y Katzfey (1991) (de aqul 
en adelante O&K) analizaron la energetics de la onda cicl6nica en la que se 
desarrolla la tormenta.  Encontraron que la advecci6n del campo de a l tura  
geopotencial por el viento ageostr6fico es t an to  una importante fuente como el 
principal sumidero de la energla cinttica de 10s ciclones. El a i r e  que fluye a 
t r a v t s  de la onda, gana energla cinttica a t r a v t s  de este t trmino a1 acercarse a 
la zona de maxima energla, y desputs la pierde a1 alejarse. La conclusibn mas 
importante fue que la onda inlcialmente crece por la adveccidn de calor hacia el 
s u r  de acuerdo con la teorla barocllnica, pero el sistema evoluciona S610 hasta 
que e s t a  fuente  de energla cinttlca y la generaci6n de t s t a  ,pop el ttrmlno 
w a  (que aparece en la ecuaci6n de  la variaci6n local de energla cinttica),  
son compensadas por la dispersi6n de energla, debida principalmente a1 
denominado f lu jo  ageostr6fico del geopotencial,  (vact). La energla  que pierde 
el cicl6n e s t a  disponible para  e l  desarrollo co r r i en t e  abajo  de un sistema 
secundario, A priori ,  e s te  hallazgo d i fe r i r l a  de 10s estudios del ciclo de vida 
de ondas barocllnicas en f lu jos  zonales, que mostraban que la  onda decae 
principalmente por l a  t r ans f e r enc i a  de energla  a1 f lujo medio a t r a v t s  del 
t t rmino  de l as  tensiones de Reynolds. Sin embargo, e s t a  aparente  inconsistencia 
puede s e r  explicada por el hecho de que las  ondas exportan energla corr iente  
abajo en la misma medida que la importan desde corr iente  a r r iba .  
En o t r o  t r aba jo ,  Orlanski, Katzfey, Menendez y Marino (1991) (desde ahora, 
OKMM) describen la sensibilidad de es t a  tormenta a 10s procesos de la superficie 
(en especial sobre  el ocCano abierto,  e incluso el impact0 de la presencia de 
10s Andes). P a r t e  de 10s resultados seran presentados aqui (particularmente en 
el capl tulo  5). 
Previamente s e  estudi6 el rol  de e s t a s  tormentas en la variabilidad diar ia  del 
ozono antArtico (OrlansKi, Marino, MenCndez y Katzfey, 1989). Los ciclones como 
el aqul estudiado muchas veces son t a n  intensos que llegan a a f ec t a r  la capa de 
ozono. El a i r e  pobre en ozono cercano a la superficie es t ranspor tado hacia la 
baja es t ra t6s fe ra1  por delante del f r e n t e  f r lo ,  produciendo un acentuado mlnimo 
en la  concentraci6n de ese gas en la  regi6n afectada. 
El principal  p rop t~s i to  de e s t a  Tesis e s  de te rminar  l a  influencia de 10s 
forzantes  externos superficiales sobre el desarrollo de estos ciclones, poniendo 
especial tn fas i s  en describir  10s efectos de 10s f lujos superficiales de calor y 
cantidad de movimiento sobre la  regi6n an ta r t i ca ,  En el capltulo 2 se  describen 
las  dos tormentas an tes  mencionadas y las  condiciones del f lu jo  en el que es tan 
i n s e r t a s ,  en base a anal is is  del ECMWF, En el capltulo 3 se  presentan las 
simulaciones realizadas con el modelo y que son utilizadas como control. En el 
capl tulo  4 s e  deta l lan l as  condiciones de superficie.  En el capl tulo  5 s e  
describen 10s experimentos de sensibilidad realizados. Las conclusiones es tan  en 
el capl tulo  6. Una breve presentacibn del modelo LAHM se encuentra en el 
aptndice, except0 la  descripci6n de l a  parametrizacidn de 10s procesos de 
superficie que se  encuentra a1 comienzo del capltulo 4. 
Los resultados finales de la  investigaci6n revelaran la importancia re la t iva  
de 10s forzantes  de superficie y permitiran conocer mejor 10s mecanismos bdsicos 
que contribuyen a1 desarrollo de las  tormentas extratropicales. 
D o s  
Analisis de dos tormentas sucesivas 
cercanas a la Antartida 
Las dos tormentas seleccionadas ocurrieron cerca de la Penlnsula Antartica, a 
comienzos de setiembre de 1987, en la semana comprendida en t r e  el dla 4 y el dla 
10. Estas  dos tormentas constituyen casos tlpicos de desarrollos cicl6nicos en 
las l a t i t udes  extratropicales  del hemisferio su r ,  Las regiones en que se  
generaron presentan diferentes condiciones en la superficie, La primera se form6 
sobre octano abierto, en el Paclfico Sur Oriental, en una de las zonas de mayor 
frecuencia de desarrollo ciclbnico en invierno (fig.i.1). En su etapa madura 
evolucion6 sobre el hielo marino. En cambio la segunda, una tormenta sucesiva a 
la anterior,  se form6 sobre la banquisa en el Mar de Weddell. 
2 carac te r l s t i cas  del flu j o  
Con el f in  de conocer las caracterlsticas del flujo en el que estan inser tas  
es tas  perturbaciones, se analizaron 10s datos del ECMWF de setiembre de 1987. La 
fig.2.1 resume las condiciones medias del flujo de setiembre de t967 mediante 
10s vientos medios de ese mes promediados en la vertical. La manera en que se 
curva el e je  del j e t  hacia el polo, especialmente sobre 10s octanos Atlantic0 e 
Indico, surge como la caracterlstica distintiva del fluja. Este hecho determina 
la presencia de un doble Je t  en gran par te  del hemisferio, como ' e s  tlpico de 10s 
invlernos y las primaveras australes. Esta es t ruc tura  dual se extiende desde el 
oeste de Australia hasta  el es te  del Pasaje de DraKe, a travCs del Pacifico Sur. 
Cerca de 160°0 la rama subtropical del j e t  alcanza su maxima intensidad, en 
t a n t o  que la rama polar se  debilita. Inversamente, alrededor de 90°0 el j e t  
subtropical e s  relativamente debil, pero el jet polar se  intensifica. Esta 
e s t r u c t u r a  en forma de espiral, segan Trenberth (1986): puede favorecer la 
actividad cicl6nica pues serla barotrt~picamente inestable, 
La utilizacibn de la vorticidad potencial como herramienta de diagndstico para 
el flujo en escala planetaria contribuye a entender el origen y evolucibn de 10s 
ciclones y a de tec ta r  lnestabilidades in t e rnas  del flujo. Se calcularon la 
vorticidad potencial, 
Figura 2.1: Viento rnedio de setiembre de 1967 (promediado en 10s 30 dlas del 
mes y en la vertical). El  interval0 de 10s contornos es 10 ms-I , las zonas Que 
superan 10s 30 ms-I es t&n  sombreadas. 
y 10s vectores de velocidad del viento interpolados en la  SuperfiCie 
isoentrbpica de 320 I, desde el dia 3 hora 00 TMG (para abreviar, se utilizara 
la notacibn 3-002) hasta  el dla 6 hora 12 TMG (6-12Z) (fig.2.2). Para una mejor 
identificacibn de las masas de aire ,  las  vorticidades potenciales tipicas de 
lati tudes a l tas  tienen un sombreado oscuro, las de lati tudes medias un sombreado 
medio, y las subtropicales un tono claro. 
El dla  3 se destaca a1 oeste de 150°0 una circulacibn anticiclbnica con 
valores pequetlos de vorticidad potencial de origen subtropical. No obstante en 
el Paclfico a1 e s t e  de 120°0, la regibn que encierra nuestro mayor in te r t s ,  
inicialmente el campo es bastante zonal, con gradientes de vorticidad potencial 
principalmente meridionales, La distribucibn comienza a al terarse el dla 4, 
producitndose adveccibn hacia el s u r  de vorticidad potencial de origen 
subtropical. Esta adveccibn se produce por delante de la vaguada de una onda que 
se desplaza hacia el es te  en las a l tas  lati tudes (emplearernos ei ttrmino "ondal* 
para designar a la sucesibn de cuna y vaguada en un campo distorsionado). El 
proceso estuvo precedldo por una confluencia sobre la vaguada de 10s jets polar 
y subtropical. En la figura se observa que el 4-002 el j e t  polar, ubicado a1 s u r  
de 50°S con vientos del sudoeste, incursiona a1 oeste de la vaguada (1EO00). Por 
su parte,  el j e t  subtropical, situado a1 norte de 45OS, se desvia hacia el s u r  
hasta  encontrarse con el je t  polar, A1 distorsionarse la onda desarrolla fuer tes  
flujos meridionales, llevando tambitn a i r e  polar hacia el norte. Esta onda Y su 
desarrollo es similar a la evolucibn del campo de a l turas  geopotenciales de 500 
hPa. La gran penetracibn de a i r e  de origen subtropical, el 5-122 alcanza la zona. 
de la Penlnsula Antartica,  y e s t i  asociada a1 desarrollo de la primera tormenta. 
Finalmente, la vorticidad potencial ~ ~ b t r ~ p i ~ a l  qued  virtualmente atrapada a1 
e s t e  de la  Penlnsula, en la cufia cor r ien te  abajo de la onda. El a i r e  
relativamente cilido y hamedo que llega a la zona del Mar de Weddell, contribuye 
a c r e a r  las  condiciones de inestabilidad necesarias para el desarrollo de la 
segunda tormenta. 
Los procesos importantes para el desarrollo de 10s sistemas meteorol6gicos 
pueden se r  determinados a t r a v t s  de un balance he energla. Los estudios clasicos 
de transferencia de energla muestran que a1 balance contribuyen solamente la 
energla del flujo medio y el promedlo de la energla de las perturbaciones. No 
obstante ,  la interaccibn e n t r e  el f lujo medio y un sistema meteorol6gico 
Lndividuai puede afectar  notablemente a1 balance de energla, durante  un breve 
perlodo en la regibn en la que se  desarrolla la perturbaci6n. O&K analizaron la 
t ransferencia  de energla de e s t e  sistema individual (el cicl6n del 5 de 
setlembre) con 10s sistemas vecinos y con el flujo medio. Encontraron que el 
Perlodo ae rapido crecimiento de la enersla cinttlca de la vaguada principal, es 
colncldente con el perlodo en el que la cufla a barlovento pierde energla. 
Anllogamente, a1 decaer la energla de la vaguada principal, se produce un gran 
increment0 de la energla de la vaguada ubicada corriente abajo ue la: primera. 
Es te  comportamiento sugiere una propagacibn hacia el este de la energla de 
manera que cada fenbmeno se intensifa a t r a v t s  de un influjo de energla y decae 
Por la radiacibn de energla cor r ien te  abajo. En la fig.2.3 se muestra una 
secuencia cada 12 horas en t r e  el 3-OOZ y el 6-122, de la energla cinCtica de las 
perturbaciones promediada en la vertical ,  El dominio es el mismo que en la 
fig.2.2. Las isollneas cada 250 m2/s2 delimitan distintos @'paquetesH de energla 
individuales. Los paquetes o centros de energla estiln identificados por nllmeros 
(Ci, C2, etc.). 
La mayorla de 10s paquetes tienden a moverse hacia el este, a una velocidad de 
aproximadamente 10° de longitud por dla, es decir un poco mils  rapid0 que el 
flujo medio a esas latitudes. Estos maximos de energla en principio parecerian 
e s t a r  aislados unos de otros. Sin embargo, pueden e s t a r  vinculados a una onda 
dada, como la onda de la fig.2.2 que se  mueve hacia el e s t e  en las a l t a s  
latitudes. Los centros Ci,  C2, C5 y C6 se encuentran en el sector mas occidental 
acompafiando a la cufla de vorticidad potencial. El centro C3 es tar la  relacionado 
con una vaguada que se forma a sotavento de 10s Andes. El pequeflo centro C4 que 
surge el dla 4, se  convierte a1 dla siguiente en el mas intenso paquete de 
energla de este  perlodo. Estd  ubicado justo por delante de la vaguada, que se  
desarrolla cerca de 90°0. Posteriormente se forma el centro C7, corriente abajo 
del C4, probablemente conectado con la  vaguada desarrollada en el extremo 
or ien ta l  del dominio. 
La evoluci6n temporal de cada centro de energla i lus t ra  la forma en que la 
energla es  advectada, radiada o generada y disipada in situ.  La propagacibn 
hacia el e s t e  de la energla turbulenta y el desplazamiento hacia el s u r  de 
algunos centros  (C3 y CY), no pueden s e r  completamente explicados por la 
adveccibn de la energla cinttica de las perturbaciones (EC') por el flujo medio; 
siendo t s t e  principalmente zonal. La tendencia local de ECs depende tambitn de 
la advecci6n de EC' y del geopotencial +' provocadas por las perturbaciones, 
de las conversiones de energla de las perturbaciones en energla del flujo medio 
y de la disipaci6n causada por las perturbaciones. Puesto que 10s centP0s C 3  y 
C 4  estan ubicados por delante de vaguadas en desarrollo, una explicacibn simple 
verificada por O&K, es que la adveccibn producida por 10s ciclonex mismos es la 
que pravoca e s t a  desviaci6n de 10s maximos de energla hacia el sur.  En efecto, 
O&K verificaron que la advecci6n hacia el es te  de EC) es causada por el flujo 
medio, y que la adveccibn hacia el s u r  se debe a las perturbaciones. Tambitn es 
de gran importancia el t t rmino -V).V+', que se comporta de manera que el 
a i r e  gane ECs corriente a r r iba  de 10s paquetes de energla y la pierda corriente 
abajo, durante  todo el ciclo de vida de la perturbacibn. Los demas ttrrninos son 
de magnitud menor a 10s anteriores, En dicho estudio se demuestra que existe 
gran correlacidn e n t r e  la zona negat iva  de V y l a  regibn de 
divergencia del vector V'4' . Este vector,  para ondas de pequefla amplitud, 
representa un flujo de energla, denominado *radiativon, para diferenciarlo del 
f lu jo  advectivo. Ademas, la divergencla de v89* es  iguai a la divergencia 
del vec to r  V'a4'=(V'-kxV4'/fo)4', pues el segundo t t r m i n o  d e n t r o  del 
Par tn tes i s  es  no divergente. El campo de e s t e  *fluJo ageostr6flco del 
geoPotencialw, V a 8  es el que aparece representado en la fig.2.3, Se 
observa que, en general estos flujos son convergentes corrlente arr iba de 10s 
centros de energta Y divergente corriente abajo. La dlsperslbn de EC', ba30 la 
forma de un f lu jo  ageostr6fico del geopotencial hacia corriente abajo, es la 
Principal causa del decalmiento de 10s sistemas extratropicales asociados con 
Figura 2.2: Vorticidad potencial de Er te l  y VeCtOreS viento en la superficie 
isoentrbpica de 320K cada 12 horas, desde e l  3-002 hasta e l  6-122. Los sombreados oscuro, rnedio 
y claro corresponden a regiones de menos de -4x10-~rn~~s-~kg- l ,  4 a 
-2x10-6rn2~s-lkg-~, y mayor a - 2x l 0 -~m~~s - l kg - l ,  
respectivamente. La f lecha sobre cada panel indica una velocidad del viento de 10 ms'l. El 
dominio estO limitado por 10s paralelos 2 0 4  Y 80-S, y por 10s meridianos 180. y 0.. 
ENERGIA ClNETlCA DE LAS PERTLJRBACIONES 
Y FLUJO AGEOSTROFICO DEL GEOPOTENCIAL 
F i g U r a  2.3: Promedio ver t ica l  de l a  energra cin6t ica de 13s 
~er tu rbac iones  y vectores del  fl11,io ageos t r6 f i co  del  geopotencial v,'+', 
cada 12 IIOraS, desde el 3-002 hasta el 6-12Z. Los valores de las isolineas de 
energia cingtica son 250 m2s-2, 500 m2s-2 y 750 m2s-2; estsn sombt-eada~ las 
zonas de mayor energia cinEtica. Los d is t in tos cen t ros  de energ ia  es tan  
identif icados p o r  nOmeros (Ct, C2, etc.), Los vec to res  del f l u j o  e s t s n  en 
unidades de 2 % 1 0 ~ m ~ s - ~  (ver  la f lecha sobre  10s paneles). El dominio e s t s  
limitado p o r  10s paralelos 20.S Y 80.S, Y p o r  10s meridianos 180. Y 0.. 
10s paquetes de energia, 
2.2 Tormenta forrnada sobre ocean0 a h i e r t o  
La primera situacidn estudiada corresponde a una tormenta que se desarrolld en 
el Octano Pacifico Sur a1 oeste de la Peninsula Antartica alrededor del 5 de 
setiembre de 1987, El period0 analizado es de 48 horas, desde el 4-12Z hasta  el 
6-122, lapso en el que ocurre  el desarrollo explosivo y la maduracibn de la 
tormenta. 
Esta  tormenta oceanica se  forma en una regidn del hemisferio donde la 
e s t ruc tu ra  del je t  es doble, y corriente abajo del maximo de energla cinttica 
del J e t  subtropical. Adquiere un desarrollo explosivo sobre ocCano abierto, y 
recitn penetra sobre la banquisa en su etapa madura. Esta vinculada a1 paquete 
de energfa C4, el cual evoluciona de manera bastante diferente de 10s demas 
centros  asociados con la misma onda planetaria (fig.2.3). 
La fig.2.4a indica el estado de la atmdsfera el 3-002, en la etapa preVia a1 
desarrollo. Muestra el promedio zonal tomado en t re  118OO y 31°0 del viento zonal 
y de la temperatura potencial. Se destaca la es t ruc tura  dual del jet, con la 
rama subtropical ubicada cerca de 43OS y la rama polar cerca de 6i0S. Una 
condicidn necesaria para que 10s flujos zonales Sean baroclinicamente 0 
barotr6picamente inestables, es que el gradiente meridional de vorticidad 
potenclal cambie de signo (Charney y Stern, 1962). En la flgura las zonas con 
gradlentes negativos estan sombreadas, y en t re  ts tas ,  la principal se extiende a 
t r a v t s  de toda la tropdsfera, y esta  asociada a1 je t  subtropical. Ademas, la 
inclinacidn de las superficies de temperatura potencial y la cortante vertical 
del viento indicaban fue r t e  baroclinicidad sobre una vasta regi6n del Pacifico. 
Por lo tanto,  el dla 3 el flujo e ra  internamente inestable y podia dar  lugar a1 
desarrollo de una perturbation. En la zona a n t a r t i c a  las superficies de 
temperatura potencial estdn poco inclinadas y casi no existe cortante vertical 
del VientO (es decir que el flujo es barotr6pico). 
En la fig.2.5 se encuentran 10s campos analizados de a l turas  del nivel de 500 
hPa correspondientes a1 4-002, 4-122, y desde entonces cada 24, horas hasta el 
10-122. En la fig.2.6 se muestran 10s campos de presidn a nivel medio del mar 
analizados, Junto con las principales zonas de vorticidad ciclbnica cerca de la 
superficle, asoclados a1 primer desarrollo. 
El 4-002 (fig.2.5) el f lujo sobre el Paclfico Sur  Oriental, prevlo a las 
condiciones iniciales, e ra  bastante zonal con un j e t  subtropical cerca de 40°S, 
Y un J e t  polar cerca de 60°S, 
El 4-122 el campo es ta  mas perturbado, con un inciplente fluJo meridional en 
el Pacifico. En la periferia an tar t lea  una onda cicl6nica (sistema A en fig.2.6) 
se mueve lentamente en el j e t  'polar, Se t r a t a  de una perturbacidn profunda y 
casl s in  inclinacidn ver t ica l  (barotrbpica equivalente). Mas a1 norte ,  una 
pequefla perturbaci6n (sistema B), practicamente imperceptible en el analisis de 
500 hPa, se mueve asociada con el je t  subtropical. Este je t  estd desplazandose 
hacia el s u r  y uniCndose con el j e t  polar. En el borde oeste del dominio, se 
pueden distinguir a1 j e t  polar a1 su r  de 50°S con vientos del sudoeste, y a1 je t  
subtropical ubicado a1 norte de 4 5 O S  con vientos del noroeste. Ademas de 10s dos 
sistemas recitn mencionados, se observan una perturbacibn a1 es te  de Sudamtrica 
(sistema C) que es practicamente vertical (un ncutoffn), y una perturbaci6n 
sobre el mar de Weddell (sistema D) que a las pocas horas sale de la regi6n de 
in te r t s .  
El 5-002 la perturbaci6n pequefia aparece desplazandose hacia el sudeste, 
intensificandose a medida que se aproxima a1 cicl6n subantartico. El flujo de 
a i r e  caliente y hamedo proveniente de la regi6n subtropical se hace mas 
meridional e intenso. En la base de la vaguada, por delante del sistema A, 
ex is te  gran  baroclinicidad, 
En es te  perlodo la baroclinicidad asociada con el j e t  subtropical se extiende 
a t r a v t s  de toda la trop6sfera, especialmente por encima de 10s 700 hPa. En 
cambio, el j e t  polar tiende a ser  mas barotr4pic0, con una cortante  vertical del 
viento muy dtbil. Su baroclinicidad es menos intensa y se ubica e n t r e  la 
superflcie y 10s 500 hPa. El 5-122 ambos sistemas finalmente se unen (sistema 
AB). Un indicador de que ambos je ts  se unen, es que la direccibn de 10s vientos 
en t r e  90°S y 100°S es bastante uniforme (fig.2.5). 
El 6-002 el cicl6n AB alcanza su minima presi6n. El fue r t e  flujo hacia el s u r  
que se desarrolla en toda la tropbsfera a1 es te  del sistema, contribuye a un 
significativo increment0 de las a l t u r a s  geopotenciales de la cufla corriente 
abajo de la vaguada, a1 este  de la Peninsula Antartica. 
Finalmente, el 6-122 se t iene un gran sistema maduro en la per ifer ia  
antar t ica ,  en el que esta  decayendo su energla cinCtica. La cufla a1 este  del 
cicl6n se torna mas acentuada, alcanzando el su r  del sistema C. Este sistema C, 
se  habia profundizado y desplazado hacia el sudeste. Otro sistema secundario, 
una onda que se  propaga a1 norte  del sistema AB aparece cerca de 9 5 O 0  Y 50°S. 
Por entonces, nuevamente se separan el j e t  polar y el je t  subtropical como se 
puede apreciar en el borde oeste del dominio (fig.2.5). El j e t  polar es algo mas 
dCbil y se desplaza hacia el s u r  (aproximadamente esta  situado en 6 8 O S ) .  En 
t a n t o  que el J e t  subtropical es mas intenso y esta  ubicado mas a1 norte (35OS) 
junto con la baroclinicidad que lleva asociada, DespuCs que el ciclbn madura, la 
t ropbsfera  e n t r e  10s 4S0S y 10s 60°S es practicamente barotrbpica, con un 
gradiente meridional de temperatura despreciable. En cambio, sobre la Antartida 
se  inCPementa la intensidad del viento y aumenta la baroclinicidad en toda la 
trop6sf e r a ,  
En la fig.2.7 se presentan la presi6n a nivel del mar minima para 10s SiStemaS 
A y B, el maximo (en las cercanlas de 10s dos centros) de energla cinCtica 
promediada verticalrnente en toda la columna de atmbsfera, El sistema B tiene 
inicialmente en su cent ro  (punt0 de mdxima vorticidad relativa cicl6nica en 
ESTRUCTURA VERTICAL: 
PROMEDIO ZONAL ENTRE 118.0 Y 31.0 
Figura 2.4: Promedio zonal e n t r e  118.0 y 31.0 de temperatura potencial (Ilnea 
de guiones, cada 5K), viento zonal (lines Ilena, cada 5 ms-11, y zonas con 
gradiente meridional negativo de vorticida-d potencial (Area sornbresda), para a) 3 de 
setiembre 0 0  TMG (3-002) y b) 6 de setiernbre 12 TMG (6-122). 
500 hPa: ALTURAS GEOPOTENCIALES Y VIENTOS 
Figura 2.5: Anblisis del nivel 5 0 0  hPa del .ECMWF de alturas geopotenciales 
(cada t00 m) y vientos correspondientes al 4-002, 4-122, y desde entOnCeS, cada 24 
horas hasta el  10-122. La regibn estd limitada por 10s paralelos 30.S Y 80aS, Y Por 
10s meridianos 120.0 y 20.0. 
TORMENTA DESARROLLADA SOBRE OCEANO: 
PRESION A NlVEL DEL MAR Y VORTlClDAD 
Figura  2.6: Anblisis d e  p r e s i d n  a n i v e l  d e l  mar ( I lneas I lenas,  
cada 4 hPa) y vor t ic idad re la t i va  en e l  nivel sigma in fe r i o r  del  modelo 
(al rededor de 8 0  m) (lineas de guiones, cada 2x10-5s-1, las zonas que 
exceden 10s -4~10-53-1 e s t b n  Sombreadas). Las l e t r a s  indican las 
pr incipales pecturbaciones ciclbnicas, y l a  t r a y e c t o r i a  d e l  s istema B eSt& 
sefialada por  l a  llnea de guiones gruesa. 
TORMENTA SOBRE EL OCEANO: 
PRESION A NIVEL DEL MAR Y ENERGIA ClNETlCA 
Flgura 2.7: Tormenta generada sob re  mar ab ie r to :  evoluci6n t e m p o r a l  
de la minima presi6n a nivel del mar (ilnea fina, en hPa) y del mhximo de 
la  energta c ink t ica  promediada ver t ica tmente  (Ilnea gruesa, en m2s-2) 
calculadas en base a andlisis (datos del ECMWF). La hora 0 corresponde a1 
4-122. La mlnima vresi6n del sistema A estA 6n ltnea punteada; a la3 24 , 
horas 10s centros A y B se unen. 
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superficie) una presidn de 984 hPa, Este valor cae precipitadamente a medida que 
el sistema se mueve hacia el sudeste, intensificandose. A las 24 horas, desputs 
de unirse con el sistema A, la presi6n minima disminuyd 32 hPa,alcanzando 952 
hPa. En ese lapso la energla cinttica maxima promediada en toda la tropbsfera se 
incrementa mas del 50X, volviendo a decrecer du ran te  la etapa madura del 
sistema. 
2.3 Torrnenta formada s o b r e  h ie lo  rnarlno 
El segundo cicl6n estudiado es una tormenta consecutiva . a la an te r io r ,  
desarrollada cor r ien te  abajo de la misma. El lapso seleccionado para la 
simulacidn numtrica (que se describira en el capltulo sigulente) es de 48 horas, 
desde el 8-002 has t a  el 10-002. En ese perlodo, a1 oeste de la Penlnsula 
continaa disiphndose la primera tormenta, y en el Mar de Weddell se forma una 
nueva e intensa perturbacidn cicldnica, es ta  vez sobre el hielo marino. 
La es t ruc tura  dual del j e t  medio del mes de setiembre do 1987 (fig.2.1) llega 
has t a  aproximadamente el meridian0 60°0. Jus t a  a1 este de la Peninsula, y a 
sotavento de un miximo de intensidad del je t  polar, se genera la tormenta 
antArtica objeto de estudio. En tanto,  sobre Sudamtrica se reintensifica el j e t  
subtropical y ,  sobre el Atldntico, su eje se desvla marcadamente hacia el sup. 
En el AtlAntico Occidental el j e t  se encuentra alrededor de 10s 30°S. Mas a1 
sur ,  en t r e  el j e t  subtropical y la regi6n antar t ica  no aparece un mlnimo en la 
intensidad de 10s oestes t an  evidente como en el Paclfico. Es dectr, 10s vientos 
en las lati tudes medias del Atldntico son mas intensos que sobre el Paclfico en 
las mismas latitudes. 
La fig.2.4b muestra el estado de la atmbsfera el 6-122, inmediatamente desputs 
de la tormenta oceanica, y en la etapa previa a1 desarrollo de la tormenta sobre 
hielo marino. A1 comparar con la fig.2.4a (del 3-OOZ), s e  aprecia  la  
s ignif icat iva modificaci6n en el flujo medio producida por la evolucibn de la 
onda en ese lapso. La disminuci6n de las pendientes de las superficies de 
temperatura potencial, y el debilitamiento de la intensidad del viento Y de su 
cortante  vertical, principalmente en t r e  45OS y 6Q0S, surgen como 10s cambios mas 
notorios. Por el contrario, las zonas baroclinicas se desplazan a1 norte y a1 
s u r  de e s t a  f r an ja ,  acompaflando a 10s jets. O&K sefialan que, si bien en la 
t eo r l a  clhsica de la lnestabilidad barocllnlca el desarrollo bardcllnico tiende 
a aumentar el f lujo medio barotrdpico (Gill, 1982, p.5791, en e s t e  caso se  
Produce un mlnlmo del viento zonal en la t i tudes  meaias ( y  no un J e t  
barotr6pico). Sobre octano abier to  las  condiciones del f lujo son ahora poco 
favorables para la evolucibn barocllnlca, pero mas a1 s u r  las condiciones se 
tornan inestables. Sobre la Antartida se incrementan la cortante  vertical del 
viento y la inclinacidn de las superficies de temperatura potencial; tambitn 
aumenta el gradiente meridional de vorticidad potencial. El cicl6n oceanic0 a1 
desplazarse hacia el s u r  continaa estando en una zona baroclinicamente 
inestable. Este hecho sugiere que el decaimiento de la snda no es consecumcia 
de la estabilizacibn del flujo mcclio. 
Anteriormente fue  mencionado que el f u e r t e  flujo hacia el s u r  sobre la 
Penlnsula asociado con la intensificaci6n de la vaguada sobre el Paclfico, 
produjo un simultaneo desarrollo de la cufia corr iente  abajo de la primera 
tormenta (ver,  por ejemplo, fig.2.2). TambiCn adquirid un mayor desarrollo 
meridional la vaguada del Atlantico, vinculada con el sistema C (de la fig.2.6). 
Esta gran adveccibn tuvo como consecuencia que la masa de a i r e  situada a1 eSte 
del Pasaje de Drake y sobre el Mar de Weddell, t u v i e r a  su origen en las 
lati tudes medias, y ahn en 10s subtr&picos, con el consiguiente incremento de la 
baroclinicidad en la regibn antbr t ica .  Este surgimiento de condiciones 
inestables en las a l tas  lati tudes crea un ambiente favorable para un eventual 
desarrollo cicl6nico sobre el hielo antArtico, sobre todo si se tiene en cuenta 
que el sistema AB a1 decaer i r rad ia  energla corriente abajo (fig.2.3). 
A continuaci6n se  describiran algunas carac ter l s t icas  de la evolucitJn 
meteorol6gica desde el 6-122 has t a  el 10-122, Las a l turas  del nivel 500 hPa 
estdn en la fig.2.5. La presibn a nivel del mar, 10s principales centros de 
vorticidad cicldnica cerca de superficie y la posici4n del maxima de energia 
cintt ica en la regi6n de integraci6n del modelo de area limitada, se encuentran 
en la fig.2.8. 
Sobre el Paclfico, el 6-122 10s je ts  subtropical y polar estan separados por 
una zona estable en lati tudes medias. El cicl6n AB esta  en su etapa madura 
perdiendo energla. La energla irradiada por el sistema AB (centro C4, fig.2,3) 
converge alrededor de 60% y 4S00, en t r e  la cufla y la vaguada del Atlantico Sur, 
formdndose all1 un nuevo centro de energia (centro C7). En el Paclfico, una onda 
cicl6nica mas cor t a  aparece desplazandose en 50°S al no r t e  del sistema 
principal, y ligeramente a1 s u r  de una zona baroclinicamente inestable 
( f i g . 2 . 5 ) .  
El sistema AB es estacionario y el 7-122 continlla disipandose a1 oeste de la 
Peninsula. La cufla del Atlantico pierde a l tura  y el flujo en toda la periferia 
de la AntArtida se hace mas zonal. La pequefla onda del Paclfico evoluciona 
convirtitndose, cerca de superficie, en una depresidn barica s i tuada a 
barlovento de 10s Andes, con una gran vaguada que se extiende a t r a v t s  de toda 
la trop6sfera. Esta vaguada en 24 horas incremento notablemente su amplitud, y 
su eJe tiene una inclinaci6n noroeste-sudeste. Se produce, especialmente en 10s 
niveles inferiores, un flujo de a i re  calldo del norte sobre el Mar Argentina. 
Sobre esa zona es advectada tambiCn vorticidad cicl6nica desde el noroeste, 
sobre todo en la a l ta  trop6sfera. 
El 8-002 (fig.2.5) el sistema AB se hace mds chato y permanece estacionarlo a1 
oeste  de la Penlnsuia. NO obstante  la vorticidad relativa cicl6nlca cerca de 
superficie que tiene asociada sigue siendo importante. DOS centros secundarlos 
de VOPtiCidad cicl6nica flanquean a1 c e n t r o  principal en la flg.2.8, 
identificados con las l e t r a s  E y F, respectivamente, El centro E estd situado 
cerca del maxim0 de energla cinttica del j e t  polar. La vaguada del Paclfico 
Penetra sobre el continente. En superficie se observa la depresi6n sobre el 
octano cerca de Chile con el correspondiente centro de vorticldad cicl6nica 
(sistema G), y a1 sudeste una baja que comienza a formarse sobre la Costa de la 
provincia de Chubut (sistema H). Tanto para el sistema G como para el E, la 
mayor cantidad de vorticidad no e s t a  en las capas bajas sino que e s t a  
concentrada en la a l ta  tropdsfera, 
El 8-12Z la zona de maxima intensidad del je t  polar (100°0) (fig.2.8) esta  
desplazada 1 5 O  mas a1 oeste, y el centro E acompafla este movimiento (aunque la 
velocidad de propagaci6n del centro de energla es superior a la del centr0 de 
vorticidad). A1 este  de la Penlnsula se observa una pequefla depresibn en la 
trop6sfera inferior,  que se forma como consecuencia del desplazamiento hacia el 
sudeste  y la intensificaci6n del cent ro  F. La cuf'la a1 e s t e  de Sudamtrica 
contintia perdiendo amplitud, En lati tudes medias la vaguada se traslada hacia el 
es te ,  y el analisis muestra una circulaci6n cicl6nica centrada en las Islas 
Malvinas (sistema HI. Por delante de la vaguada se produce adveccibn de calor 
hacia el s u r  en niveles bajos. 
El 9-002 el centro de maxima energla cinttica del je t  polar se mantuvo casi en 
la misma posici6n. A1 sudeste de es ta  regibn, la vorticidad en el centro del 
sistema AB (75O0) se debilita, pero desde el oeste se le aproxima el centro E 
situado ahora en 9 5 O 0 .  La depresi6n sobre el Mar, de Weddell se desplaza hacia el 
sudeste  perdiendo intensidad. Se genera un nuevo centro J a1 norte  de la 
Penlnsula. El OcCano Paclfico esta  dominado por un anticicl6n que se desplaza 
hacia el este, El sistema H contintta desplazandose a1 sudeste dirigitndose hacia 
la zona del paquete de energla C7 de la fig.2.3. Se incrernenta su vorticidad 
cicl6nica y la energla cint t ica  del J e t  subtropical (que se  desvla hacia el 
SUP). 
El 9-122 la regi6n de energla c in t t ica  maxima e s t d  en 8S00. Este  
desplazamiento fue acompaf'lado por el centro El que alcanza a1 AB (desde ahora 
cent ro  ABE), reintensificandolo. Corriente abajo se  desprende el centro J 
cobrando intensidad. En el Weddell, el centro F contintia perdiendo intensidad y 
e s t a  a punto de abandonar la regi6n analizada. La pequefla perturbaci6n 
cicl6nica del Atlantico migra hacia el su r  y ya estd pr6xima a las Islas Orcadas 
(60°S). Desde alll,  la vaguada se extiende hacia Sudamtrica. El flujo hacia el 
sur  aumenta t an to  por delante de esta  vaguada como por delante del sistema ABE. 
El 10-002 el slstema J se clesplaza hacia el su r  y adquiere gran intensldad, 
formando un profundo cicl6n sobre el Weddell. Asimismo, el j e t  polar alcanza 
gran energla c ln t t lca  en e s t a  reglbn. En el Atldntico, el sistema H esta  
abandonando el dominlo analizado. Una gran vaguada se extiende hacia el norte, 
DOCe horas mas t a rde  (fig.2.51, el cicl6n permanece en la misma poslcl6n, Un 
f u e r t e  flujo hacia la Antartida se  desarrolla por delante de la baja en toda la 
tropbsfera.  Cerca de las Islas Georgias, el sistema H aparece como una onda 
cicl6nica situada a1 norte  del sistema principal, 
La fig.2.9 muestra la evolucibn en t re  el 6-002 y el 10-002 de 10s sistemas E y 
J, a t r a v t s  del m&ximo de energia cint t ica  del j e t  polar [cerca de ambos 
centros) y de la presi6n a nivel medio del mar mlnima (tomada en el punt0 de 
maxima vorticidad cicl6nica). La perturbaci6n E, que avanza hacia el este desde 
corriente arr iba,  se encuentra cerca del mllximo absoluto de la energla cintt ica 
del j e t  polar. El primer dla t an to  la energla cinttica como la PreSiQn minima 
del sistema E, tienen poca variacibn. Mientras tanto,  el sistema AB se disipa, 
"exportandow energla corriente aba jo. El 9-002 se ' forma a sotavento el CentPo J 
con una presi6n minima de 966 hPa y una energia cinttica cerca de esa zona 
relativamente baja. El 9-122 la presi6n del centro E disminuye pues se une con 
el cicl6n AB, y la energla cinttica en el Paclfico Sur tiende a incrementarse. 
No obstante,  es  cerca del sistema J donde el increment0 es mas abrupto. 
Finalmente, el 10-002 el sistema J se convierte en un cicl6n muy profundo, Y 
sigue subiendo su energla cinttica, aunque en menor medida. A1 mismo tfempo, el 
sistema ABE pterde profundidad rapidamente y su energla cinttica suf re  una 
shbita caida. Este hecho sugiere que la energia se propaga hacia el este, Y que 
el sistema J se intensifica a t r a v t s  del influjo de energla desde corriente 
arr iba,  confirmando la teoria de O&K. 
Se present6 una descripcibn de dos tormentas sucesivas ocurridas en la regi6n 
subantilrt ica,  y de las condiciones del flujo en el que estuvieron insertas, 
basada en el empleo de datos anallzados por el ECMWF (con una resoluci6n de 
2 . 5 O ~ 2 . 5 ~  y s i e t e  niveles). 
El 5 de setiembre de 1987 se desarroll6 una tormenta explosiva cerca de 90°0 
en el Ocean0 Pacific0 Sur ,  en una regiQn muy ciclogenttica de acuerdo a la 
climatologla. Seghn el anillisis de la vorticidad potential, el flujo e ra  all1 
internamente inestable. En el Paclfico se  observb la presencia de un j e t  
subtropical y un j e t  polar. La rapida ciclogenesis ocurri6 a1 producirse la 
uni6n de una pequefla perturbacidn cicl6nica en el Je t  subtropical, con una onda 
que se movla asociada a1 j e t  polar, El Jet  subtropical se desvi6 hacia el s u r  y 
se uniB con el j e t  polar, producitndose un intenso t ransporte  de calor hacia el 
s u r ,  carac ter l s t ico  de 10s sistemas barocllnicos. 
A1 cab0 de la  tormenta,  e s t e  a i r e  de origen subtropical, calido Y hamedo, 
qued6 atrapado a1 es te  del Pasaje de DraKe y en el Mar de Weddell, creando 
condlciones de inestabllidad en esa reglbn, Ademas, se v16 que el decalmiento en 
la intensidad del cicl6n se  debe a que su energla clnetlca es *exportadan* 
corriente abajo, de acuerdo a un reclente t rabajo de 0% 
Este cicl6n se  hizo estacionario, permaneciendo varlos dlas sobre la banquisa 
a1 oeste de la Peninsula Antartica, Mientras tanto,  desde corriente a r r iba  se  
acercaba una perturbaci6n clcl6nica que se movla asociada con el maxim0 de 
energla cintt ica del J e t  polar, El 9 de setiembre esta  perturbaci6n alcanza a1 
cicl6n, re intensi f icandolo momentaneamente. Sin embargo, inmediatamente se  forma 
un nuevo ciclbn co r r i en t e  abajo del primero, incrementdndose la energla cinCtica 
sobre  el Mar de Weddell. Un f u e r t e  f lu jo  hacia la Antdr t ida  se desarrolla Por 
de lan te  de e s t e  sistema en toda la  t ropbsfera .  Simultaneamente disminuye l a  
energta  cinCtica del j e t  polar en el Paclfico, y el primer cicl6n se  disipa 
rap idamente .  
TORMENTA DESARROLLADA SOBRE HIELO MARINO: 
PRESION A NlVEL DEL MAR, VORTICIDAD ClCLONlCA Y 
POSICION DEL MAXIM0 DE ENERGJA ClNETlCA 
F i g u r a  2.8: Anb l i s i s  d e  p r e s i b n  a 
n ive l  de l  mar (Ilneas gruesas cada 4 hPa). 
Superpuestas e s t b n  sombreadas las p r inc ipa les  
zonas de v o r t i c i d a d  c ic lbn ica en e l  n i ve l  
sigma i n f e r i o r  de l  model0 (alrededor de 8 0  m) 
Las zonas marcadas son tas que superan 10s 
- 4 ~ 1 0 - 5 s - 1  y las l lneas f inas  t ienen un 
i n t e r v a l 0  de 2 x 1 0 - ~ s - l  . Adembs e s t b  ~ndicada 
(con las l e t r a s  "ECv) l a  posici6n del  mbximo 
de energ la c i n t t i c a  promediado en l a  v e r t i c a l  
Las dernbs l e t r a s  lndican las per tu rbac iones  
cicl6nicas mas ~ m p o r t a n t e s .  Los pequeflos 
c l r cu los  i n d ~ c a n  la  t r a y e c t o r i a  seguida p o r  
e l  rnbxirno de  energ la  c in t t i ca .  Los guiones 
senalan l a  t r a y e c t o r ~ a  d e l  s is tema J. 
TOQO f u e  CalCUladO en base a da tos  de l  ECMWF, 
TORMENTA SOBRE L A  BANQUISA: 
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Figura 2.9: Tormenta generada sobre  mar helado: evoluci6n t e m 0 0 r a l  
de la mlnima presi6n a nivel del mar (Ilnea fins, en hPa) y del mbximo de 
ia  energla c i n t t i c a  promediada ver t ica lmente  (llnea gruesa, en m2s-2) 
calculadas en base a anblisis (datos del ECWWF), para l o  centr03 de 
vort icidad cicl6nica E y J (de la fig.2.8). La presi6n se toma en e l  punt0 
de mbxima vor t ic idad cicl6nica cerca de superf icie, Y l a  correspondiente 
energla'  c in t t i ca  es la mayor cerca de ese punto. El mbximo absoluto de 
energta c in t t i ca  se encuentra en e l  Paclfica, cerca del cent ro  E. A las 36 
horas se unen 10s centros E y A 6  (la hora 0 corresponde a1 6-OOZ), 
Diagnostico del modelo 
En es t e  capitulo se presentan las  simulacfiones numtricas de 10s casos 
descriptos en el capltulo anter ior .  Estas simulaciones seran tomadas como 
referencias  (casos "Controlw) para 10s estudios de sensibilidad. Se utiliz6 la 
versi6n CIMA del modelo regional Limited Area HIBU* Model del Geophysical Fluid 
Dynamics Laboratory (LAHM). Una descripcibn de la parametrizacibn de 10s 
procesos flsicos de la capa de superficie se encuentra en el capitulo 4, y una 
descripcibn general del modelo y de las ecuaciones que resuelve se encuentra en 
el aptndice. 
Se realizaron dos simulaciones por 48 horas, La primera, correspondiente a la 
tormenta generada sobre octano abierto, fue inicializada el 4-122. La segunda, 
para la tormenta generada sobre hielo marino, fue inicializada el 8-002. Para 
ambas simulaciones, el dominio de integraci6n del modelo de area limitada eSta 
definido e n t r e  30.5Oy 80°S, y desde 118°0 hasta 31°0, Se tom6 una resoluci6n 
vertical  de 9 niveles, una resoluci6n horizontal de 0.75O de la t i tud por 1 . 5 O  de 
longitud y un paso temporal de 120 segundos, Desde analisis del ECMWF con una 
resoluci6n de 2 . 5 O ~ 2 . 5 ~  y cada 12 horas, fueron interpoladas, espacial y 
temporalmente, las  condiciones iniciales y de borde (laterales). 
En la fig.3.1 se encuentran 10s campos de presi6n a nivel medio del mar y 
t empera tura  del nivel sigma infer ior  del modelo, as1 como la  altUPa y 
temperatura del nivel 500 hPa, a las. 24 y 48 horas de la simulaci6n. A las 24  
horas el sistema AB esta  ligeramente a1 noreste del anlilisis y no tan  profundo. 
A las 48 horas la profundidad de la baja en superficie y el espesor de la onda 
en 500 hPa tambiCn estan algo subestimados, y el eje vertical del sistema se 
encuentra  un poco mas a1 e s t e  que en el analisis en todos 10s niveles. Las 
mayores diferencias e n t r e  el analisis y la simulaci6n se  encuentran en 10s 
niveles infer iores  de la tropbsfera,  Sin embargo, la simulacibn puede 
considerarse en general satisfactoria,  dado que las caracterlsticas mas notorias 
de la evolucl6n de la tormenta oceanica fueron correctamente sirnuladas por el 
modelo. 
"IBU: Federal Hydrometeorological Ins t i tu te  and 'Belgrade University 
El desarrollo de la perturbacibn de pequefla escala (sistema B) de las  
condiciones iniciales, y su transformacibn en un ciclbn intenso a1 combinarse 
con el sistema A, fueron bien simulados, considerando la poca resolucibn del 
analisis, y la escasez de datos sobre las regiones oceanicas y la Antartida. 
Asimismo fueron bien representados el sistema secundario situado cerca de 90°0 Y 
50°S a las  48 horas  y la intensification de la cufla a1 oeste del Pasaje de 
Drake. La vorticidad relativa de la cufla tiene una magnitud comparable con la 
del ciclbn propiamente dicho. A las 24 horas, desputs de haber alcanzado un 
desarrollo explosivo, la perturbacibn B ya esta  unida con el ciclbn A , .  just0 en 
el borde de la banquisa de hielo antartico. El rasgo mas significativo cerca de 
superficie es  el gran f lujo de a i r e  proveniente de l a t i t udes  medias, Por 
entonces la tasa  de profundizacibn del ciclbn se atenaa y comienza el cstado de 
oclusibn frontal ,  aunque la temperatura del nivel sigma inferior no la Pefleja, 
debido a que esta  fuertemente controlada por la temperatura de la superficie del 
mar. En 500 hPa, el campo de temperatura muestra una penetracibn de a i re  f r l o  
por d e t r d s  de la baja, mientras que el a i r e  calido parece enroscarse por 
delante, A las  48 horas, la adveccibn t o t a l  de calor disminuye. Ademas, la 
posicion de la baja en superficie coincide con la baja en 500 hPa (es decir, no 
t iene inclinacibn vertical) .  
En la fig.3.2 se presentan la temperatura de superficie a las 30 horas y la 
t rayector ia  seguida por la tormenta (punto de maxima vorticidad ciclbnica en 
superficie). La perturbacibn inicialmente se de~ar ro l l a  en una regi6n con un 
gradiente de temperatura de superficie muy pequeflo. Aproximadamente a las 27 
horas el centro de la tormenta penetra en la region cubierta por hielo marino. 
Se observa que la temperatura de superficie tiene un gradiente muy marcado en el 
borde del hielo marino, por de t ras  de la tormenta, y un gradiente mucho mas 
dtbil por delante. Sobre la banquisa la trayectoria parece seguir 10s gradientes 
de la temperatura de superficie. La llegada de la tormenta a la cubierta de 
hielo coincide con su maxima intensidad, y el comienzo de su etapa madura. 
Con el f in  de obtener un analisis mas detallado de la cinemdtica de la 
tormenta, se calcularon trayectorias que permiten visualizar el desplazamiento 
de las parcelas de aire. En el aptndice se describe brevemente el mGtodo de 
calculo. En la fig.3.3a se presenta un corte  vertical a t r a v t s  de la la t i tud de 
6S0S. En t l  se observan las t rayector ias  seguidas por un conjunto de parcelas 
distribuidas uniformemente en el area de integracibn. Las t rayector ias  son por 5 
horas, desde las  21.5 has ta  las 26.5 horas  de simulaci&n. Las llneas f inas  
corresponden a parcelas que se mueven de s u r  a norte, mientras que las gruesas 
van de norte  a sur.  Estas trayectorias permiten apreciar el fue r t e  ascenso por 
delante def ciclbn de a i re  cdlido y hllmedo proveniente del norte, y un ligero 
descenso por de t ras  del ciclbn del a i re  muy f r lo  que llega desde la Antartida. 
Si bien fue calculado un gran nllmero de trayectorias, para mayor claridad, en 
la fig.3.3b se  muestran Sol0 aqutllas que son mas representa t ivas  de la 
es t ruc tura  de la tormenta. Se t r a t a  de las trayectorias tridimensionales de 
dlst intas  parcelas, lntegradas desde las 00 hasta las 24 horas. Inicialmente se 
encuentran en 10s niveles 850 hPa, 700 hPa 6 500 hPa. En el sector del Paclflco 
se  observa que a i r e  proveniente de las capas inferiores de la atm6sfera de 
la t i tudes  medias se  desplaza hacia el s u r  cobrando al tura ,  y alcanza la regidn 
a n t a r t i c a  en las  primeras 2 4  horas. Las dos parcelas que inicialmente estan 
sobre el Octano Paclfico (cerca de 10s 55OS, nivel 850 hPa) fueron capturadas 
por el f u e r t e  flujo ascendente a lo largo de la zona frontal. A pesar de que 
ambas pa r t en  desde una posicidn muy cercana, a1 llegar a la Antar t ida  se 
bifurcan. Una de ellas toma una c u r v a t u r a  ciclbnica alrededor del sistema, 
mient ras  que la  o t r a  se mueve corriente abajo hacia la cufla, siguiendo una 
c u r v a t u r a  anticicldnica. Las dos parcelas que par ten  desde la  costa del 
continente antar t ico,  cerca de la baja, circulan alrededor del centro del CiClbn 
y tienden a hundirse a1 oeste del sistema (mas notorio en la parcela que par te  
de 700 hPa). A medida que el cicl6n se desarrolla, la cufla corriente abajo 
tambitn se  hace m a s  pronunciada. A1 cab0 de es ta  tormenta, la masa de a i re  
s i t uada  a1 oeste  de la Peninsula Antartica,  tuvo su origen en las la t i tudes  
medias y subtropicales del Paclfico, confirmando lo v i s to  en el capltulo 
an te r ior  con el campo de vorticidad potencial de la fig.2.2. 
La fig.3.4 presenta  un co r t e  ver t ica l ,  a lo largo de la  llnea AA' de la 
fig.3.2, de tempera tura  potencial e intensidad del viento. E s t e  torte, 
perpendicular a1 f ren te ,  corresponde a las 12 horas y es representativo de la 
e s t ruc tu ra  ver t ical  de la tormenta durante  la etapa de desarrollo, La e s t ruc tu ra  
ve r t i ca l  t i ene  las caracter ls t icas  basicas de 10s sistemas frontales; es decir, 
un j e t  en la a l t a  tropdsfera cerca del nivel de 300 hPa, por de t r a s  del f r e n t e  
vientos en superficie que soplan hacia el ecuador en el sector f r i o  del sistema, 
y por delante del f r e n t e  un j e t  cercano a la superficie que t ranspor ta  calor y 
humedad hacia el polo. No obstante, es te  f r en t e  t iene dos importantes rasgos que 
lo distinguen de la mayorla de 10s f r en t e s  continentales del hemisferio norte. 
En primer t t rmino,  ex is te  una gran  pendiente frontal;  el j e t  superior es ta  
ubicado casi directamente sobre el f r e n t e  en superficie. Reed y Albright (1966) 
tambitn  mencionan una gran  pendiente f r o n t a l  en una ciclogtnesis explosiva 
ocur r ida  en el Paclfico Norte. Posiblemente e s t e  hecho se  deba a que 10s 
desarrollos f ron ta les  intensos sobre 10s octanos tienen una mayor componente 
barotrdpica que 10s f r en t e s  continentales, debido a que el mar t iene una menor 
friccibn superficial. El segundo rasgo dist intivo es la existencia de una zona 
con estabilidad es ta t ica  dtbil  por delante del f r en t e  en t r e  500 hPa y 300 hPa. 
Es te  sec tor  de la a l t a  t ropdsfera  caracter izado por un pequeflo gradiente  
ver t ical  de temperatura potencial, es ta  causado par la intensa advecci6n de a i r e  
calido, vinculada con la migracidn hacia el s u r  del j e t  subtropical. 
La fig.3.5a muestra  un co r t e  ve r t i ca l  de la vorticidad r e l a t i va  en la 
direcci6n este-oeste, para  las  condiciones iniciales (4-12Z), a t r a v e s  de la 
zona de maxima vort ic idad cicldnica. Se destaca una zona con una f u e r t e  
perturbacidn cicldnica en la a l t a  tropdsfera, en t r e  10O0O y 1 1 0 O 0 .  En tanto,  a1 
oeste  s e  aprecia vorticidad anticicldnica a t raves  de toda la tropbsfera. La 
pertubacidn cicldnica e s t a  ubicada ligeramente a1 oeste  del sistema B, y 
exactamente por delante  de una vaguada en a l tu ra ,  produciendo una intensa 
adveccldn de vorticidad cicldnica sobre una zona a la que, en niveles bajos, 
llega a i r e  calido del noroeste. La circulacidn cercana a superficie interacciona 
con la anomalla de la trop6sfera media y superior. En respuesta a e s t e  
desbalance se produce el desarrollo explosivo del sistema B. 
En las primeras horas, la magnitud que alcanza la advecci6n de vorticidad en 
10s niveles superiores es muy grande, en t a n t o  que cerca de superficie la 
advecci6n de a i r e  calido y htlmedo, y la baroclinicidad, son PelatiVamente 
dtbiles. Estas caracteristicas se revierten rapidamente, siguiendo un mecanismo 
de desarrollo muy similar a1 Tipo B de Petterssen y Smebye (1971). Rdpidamente 
surge una muy intensa concentraci6n de vorticidad cicldnica por debajo de 700 
hPa. A1 intensif icarse el sistema AB, en la a l t a  t rop6sfera  disminuye la 
adveccidn de vorticidad, mientras que en 10s niveles bajos se  intensifican el 
f lujo meridional de a i r e  calido y hfimedo, y la baroclinicidad por delante del 
sistema. A1 desviarse el j e t  subtropical hacia el s u r ,  el cicl6n toma un 
desarrollo explosivo, importando vorticidad ciclbnica desde la zona del j e t  
hacia abajo. A1 ocluirse el sistema, ya sobre el hielo marino, la vorticidad 
cicl6nica se  debili ta en toda la trop6sfer-a. Durante la etapa madura, la  
eStPUCtUPa vertical  de la vorticidad es similar a la reportada por Nuss (1989) 
en una descripci6n de un cicl6n marino idealizado. A las 48 horas (fig.3.5b) es 
evidente una destrucci6n de vorticidad cerca de la superficie, probablemonte 
debido a la a l t a  rugosidad del hiew. Tambitn se apr$cia el desarrollo de 
Wrticidad cicl6nica en 10s niveles bajos, sobre el mar de Weddell. 
El sistema B y su  evolucidn presenta similitudes con 10s "comma cloudsn 
descriptos por Reed (1979). Este agrupamiento' de nubes en forma de coma 
(invertida en el hemisferio sur )  evoluciona a pa r t i r  de la uni6n de elementos 
cumuliformes en la masa de aire  inestable por de t ras  de la banda nubosa frontal  
principal. Invariablemente se ubica corriente abajo de un maximo de vorticidad 
en la a l ta  trop6sfera y en una regi6n de adveccidn de vorticidad cicl6nica en 
10s 500 hPa. Si la distancia e n t r e  el f r e n t e  y el comma cloud se  to rna  
suficientemente pequefla, pueden unirse en un proceso llamado "oclusi6n 
instantAneaw donde abruptamente se desarrolla un estado ocluldo maduro (Mullen, 
1983). Como se mencion6 en el capitulo 1, es te  proceso es responsable de muchas 
de las repentinas profundizaciones de tormentas que ocurren en es ta  regi6n del 
Paclfico Sur .  La fig.3.6, una imagen sa t e l i t a l  de la tormenta el 6-01432, 
muestra un lntenso cicl6n extratropical cerca de 85O0 y 70°S. La tormenta 
present6 fuer tes  vientos en superficie y convecci6n profunda a lo largo de la 
zona frontal. Este cicl6n es similar a algunas tormentas que tienen lugar en el 
Paciflco Norte (Reed y Albright, 1906). 
3.2 Tormenta s o b r e  l a  banquisa 
Los campos simulados por el model0 a las 2 4  y 48 horas (9-002 y 10-002) de 
presi6n a nivel medio del mar y temperatura en el nivel a=0.9911, y de a l tura  
geopotencial y temperatura del nlvel 500 hPa, se muestran en la flg.3.7. Como en 
la simulaci6n de la tormenta ocebnica, la profundidad de 10s sistemas en 
superficie y el espesor de la onda en 500 hPa estAn subestimados respecto a1 
TORMENTA DESARROLLADA SOBRE EL OCEAN O 
(SIMULACION) 
SUPERFICIE  
, d 6-122 (46 hs') 
Flgura 3.1: Simulaci6n de la torrnenta generada sobre mar ab ie r to .  
Paneles de la izquierda: presi6n a nivel del mar (l ineas Ilenas, cada 4 
hPa), temperatura  (l ineas punteadas, cada 4.C) y vientos en el  nivel sigma 
i n f e r i o r  (0.9911). Paneles de la derecha: a l tu ras  geopotenciales ( l ineas 
Ilenas, cada 60 rn), ternperatura (l ineas punteadas, cada 4.C) y vientos en 
500 hPa. Las horas son 5-122 (24 hs, arriba) Y 6-122 (46 hs, abajo). 
TEMPERATURA DE SUPERFlClE 
Flgura  3.2: T o r m e n t a  generada  sobre  mar a b i e r t o :  
Temperatura de superficie simulada a las 30 horas (5-182) y t rayector ia  
seguida Por la  t o r m e n t a  (vort ic idad cicl6nica rnlxima cerca  de superficie). 
F i g u r a  3.3: Tormen ta  generada sobre  mar ab ie r to :  
(a) Trayector ias  lagrangianas seguidas por un con jun to  de part lculas 
d ist r ibuidas uniformemente, en un c o r t e  ver t ical  a t r a v t s  de la l a t i t ud  
65.S. Estas t rayector ias corresponden a 5 horas, deSde las 21.5 hs hasta 
las 26.5 hs de la simulacibn (alrededor del 5-122). Las Ilneas finas 
corresponden a partlculas que se mueven de sur a norte,  mientras que las 
gruesas van de no r te  a sur. Los pequenos clrculos indican la Dosici6n f ina l  
de las  par t lcu las .  
(b) Trayector ias  lagrangianas inicializadas a las 0 hs (4-122) en 10s 
niveles 850, 7 0 0  Y 500 hPa, integradas por 24 hs (hasta e l  5-122) usando 
10s VientOS sirnulados por e l  modelo. El punto de v ista es hacia e l  
con t inen te  antbr t ico .  La coordenada v e r t i c a l  es presibn, en hPa. 
TEMPERATURA POTENCIAL Y VIENTO 
Figura  3.4: Tormenta  generada sobre mar ab ier to ,  e l  5-002 (12 
d e  simulaci6n):  
C o r t e  vert ical  a lo largo de la IInea A A J  de la fig.3.2 de temperatura 
potencia1 (lineas Ilenas, cada 5 i0 ,  componente normal del  viento (Ilnea 
punteada, cada 5 ms-I) y circulaci6n tangencial (vectores) ,  
horas 
VORTICIDAD RELATIVA 
Figura 3.5: Tormenta generada sobre mar abier to:  c o r t e  v e r t i c a l  de 
la COmDonente v e r t i c a l  de la vor t ic idad re lat iva (cada 2x10-53-1) en la 
direcci6n este-oeste, a t ravEs de la zona de mexima vort icidad ciclbnica en 
sugerf icie. Las l ineas de guiones corresponden a la vor t ic idad cicl5nica, y 
las l i neas  llenas a la anticiclBnica. panelks (a) 4 4 2 2  (condiciones 
iniciales), c o r t e  en 566,  Y (b) 6-122 (48 hs), c o r t e  en 72.5.5. 
TORMENTA DESARROLLADA SOBRE EL OCEANO: 
IMAGEN SATELITAL 
F i g u r a  3.6: T o r m e n t a  generada sobre mar a b i e r t o :  imagen s a t e l i t a l  
i n f r a r r o j a  tornada por e l  satgl i te  NOAA-7 el 6-01432 (6 de setiernbre de 
1987, hora  01:43Z).  
analisis. No obstante ,  la evoluci6n de 10s distintos sistemas descriptos en el 
capltulo an te r ior  fue bien reproducida en cuanto a posicibn y rasgos generales 
de la e s t ruc tu ra  vertical  de la tropdsfera. En particular fue correctamente 
simulada la unidn de 10s cen t ros  ciclbnicos E y AB (de la fig.2.8) cerca del 
9-062, y la sucesiva formaci6n del centro J y su intensificacidn sobre el Mar de 
Weddell. A las 48 horas (10-002) la posicibn del centro del cicldn en superficie 
d i f i e r e  del anal is is  en apenas 1 , 5 O  (mas a1 s u r  en la  simulacidn). La 
inclinacidn del e je  vertical  del sistema coincide con el analisis. Asimismo fue 
capturada la evolucibn del sistema H en el Atlantic0 Sur. El f r e n t e  que se  
extiende hacia SudamCrica e s t a  mejor definido en la simulaci6n que en el 
andlisis. El sistema desputs de haberse desarrollado rapidamente, a las 48 horas 
ya comenzd su estado de oclusidn, El campo ttrmico presenta un nQcleo f r lo  cerca 
del centro de la baja, y en general, las isotermas son aproximadamente paralelas 
a las  isollneas de geopotencial. En las a l tas  la t i tudes  la simulacidn presenta 
t empera tu ra s  algo infe r iores  a1 anaiisis (unos 3 O C  de diferencia en 500 hPa 
cerca de la baja). 
En la fig.3.8 se  puede comparar la simulacidn con el analisis a travCs de la 
energla cinCtica promediada en la vertical  en 10s nueve niveles del modelo, en 
el momento en que se  alcanza el mayor desarrollo. En el dla prevlo (no mostrado 
aqul), el j e t  polar en el Paclfico e r a  mas intenso y a1 este  del Pasaje de Drake 
la  energla  e r a  d tb i l .  Posteriormente, a1 desarrol larse  el cicldn el  j e t  del 
Paclfico pierde energla, y en cambio t s t a  aumenta en el sector del Atlantico. 
Es te  es tado se puede apreciar  en la f igura ,  que corresponde a1 10-002, En 
general el modelo reproduce aceptablemente el campo analizado. La inclinacidn e 
intensidad del e j e  del j e t  polar en el Paclfico S u r  es similar en ambos 
graficos, En 10s dos casos la maxima intensidad se alcanza cerca de 10s 80°0. La 
principal diferencia se  t iene en la intensidad del j e t  por delante del ciclbn a1 
s u r  de 60°S, donde el analisis es  bastante  mas intenso. Aunque en menor medida, 
el d t f i c i t  de energla cinttica se  extiende a casi todo el dominio del modelo. 
O t r O  rasgo notorio que se  puede apreciar es el desvlo hacia el s u r  del j e t  
subtropical sobre el Atlantico. En este  caso, el gradiente de energla cintt ica 
alrededor del eje del j e t  es mas acentuado en la simulacidn. 
La fig.3.9a presenta la componente vertical  de la vorticidad re la t iva a las 48 
horas. Los valores negativos (llneas de guiones) indican vorticidad cicl6nica. 
La concentraci6n de isollneas a1 e s t e  de la  Penlnsula seflala el centro del 
cicl6n. Desde alll, el f r e n t e  asociado se  extiende hasta  las Islas Malvinas. En 
el Pasaje de Drake, la vorticidad ciclbnica es un vestigio del sistema AB que 
a$n permanece en esa zona, El desarrollo cicl6nico que se  observa en l a  
simulacidn e s t a  sus ten tado  por imageries satel i ta les .  El 10-00132 la lmagen 
s a t e l i t a l  de la  fig.9b muestra  a 10s slstemas J y AB como t l P i C O S  CiClOneP 
extratropicales. El cicl6n AB, con su banda nubosa en forma de gancho que se  
extiende hacia el oeste, es ta  en un avanzado estado de disipacien. En el ciclbn 
J, a i r e  calldo saturado de humedad literalmente se nenroscaw por delante de la 
baja,  mien t ras  que a i r e  mas seco y f r l o  penetra  por detras ,  Las nuRes se 
dis t r ibuyen  alrededor del centr0 del cicldn, y una banda nubosa se extiende 
hacia el nor te  a lo largo del f r e n t e  f r l o  asociado. Observar que la posicibn del 
f r e n t e  (alrededor del meridian0 50°0, h a s t a  la  l a t i t ud  500s)' coincide con la 
simulaci6n. Tambien es  correcta  la representaci6n del estrecho e je  de maxima 
vor t ic idad anticiclbnica, que separa el f r e n t e  fr lo,  del sistema H ( 5 7 O 5 ,  3 5 O 0 )  
y de la banda nubosa f ron ta l  que se extiende a1 nor te  de 50°S, 
La fig.3.10 mues t ra  un c o r t e  ve r t i c a l  a lo largo del paralelo 69.5OS de 
temperatura  potencial e intensidad de la  componente meridional del viento a l as  
2 4  y 48 horas. El 9-002, previo a1 desarrollo del ciclbn en el Weddell, sobre el 
sistema AB la  co r t an t e  ver t ica l  es nula, en t a h t o  que a1 oeste del dominio el 
gradiente ver t ica l  es  mas marcado. Sobre el Mar de Weddell soplan vient0S del 
no r t e ,  y l a  c o r t a n t e  es  dtbil. El 10-QOZ, cuando el ciclbn alcanza su  mdxima 
intensidad, el e je  del j e t  polar e s t a  mas distorsionado (es menos zonal que a 
las  24 horas) y se  intensifica a1 e s t e  de la Penlnsula. En la f igura  infer ior ,  
la e s t r u c t u r a  ver t ica l  presenta como rasgos mas notorios un j e t  en la  a l t a  
t ropdsfera  que se  dir ige hacia el polo, si tuado alrededor de 10s 40°0, y vientos 
f r i o s  hacia el no r t e  por d e t r a s  del f r e n t e  cerca de superficie. TambiCn sobre el 
Mar de Bellingshausen se manifiesta el o t r o  extremo del jet ,  con vientos del 
su r ,  cerca de 10s 95O0. Las isotermas aparecen m a s  inclinadas que en el primer 
panel. Cerca de superficie, en el sector caliente del sistema, exis te  un maxim0 
secundario en l a  intensidad del f lujo del nor te  que produce un decrecimiento de 
l a  es tabi l idad e s t a t i c a  por delante del cicl6n e n t r e  850 y 650 hPa. La zona 
f r o n t a l  p resen ta  una c a r a c t e r i s t i c a  similar a la del f r e n t e  de la  tormenta 
oceanica: su  marcada pendiente (el j e t  de 300 hPa e s t a  casi sobre el f r e n t e  en 
s u p e r f i c i e ) .  
El gran desarrollo de la baja en superficie e s t a  vinculada con o t r a s  variables 
dinamicas de a l t u r a .  Para  comprender el mecanismo de la  c i c log tnes i~  e s  
conveniente anal izar  la  e s t r u c t u r a  ve r t i c a l  de la vorticidad re la t iva  en el 
centro  del sistema, La fig.3.11 presenta dos cor tes  vert icales de es ta  variable 
en la  direcci6n este-oeste coincidiendo con el centro  J de maxima vorticidad en 
superficie. El pr imer  grafico corresponde a las 36 horas (9-12Z), inmediatamente 
an tes  del periodo de mayor desarrollo. Se destacan dos maximos de vorticidad 
cicldnica, e l  de superficie (el centro  J), y o t r o  a 300 hPa sobre el Paclfico, 
Este Illtimo, estA si tuado cerca de la zona de maxima intensidad del j e t  polar, 
produciCndose en consecuencia una gran adveccibn de vorticidad ciclbnica hacia 
e l  e s t e  en niveles al tos.  Es ta  advecci6n a1 supe ra r  el Pasaje de DraKe, se 
encuentra con una zona barocllnica en 10s niveles inferiores, provocando un gran 
desarrollo cicldnico. La profundizaci6n del centro  J se aprecia en el increment0 
de l a  vor t i c idad  sobre  el Weddell (fig.3.llb), que aumenta casi  el doble. El 
maxim0 de vorticidad en 300 hPa se debilitb en ese perlodo, A1 oeste de la baja 
se  t iene una zona con vorticidad anticicl6nica sobre la Peninsula por efecto de 
la  topograf la. 
En 10s es tudios  sobre  evolucidn barocllnlca de modos normales (Simmons y 
H o s K ~ ~ s ,  19?8), las  perturbaciones cicl6nicas decaen principalmente a t r a v t s  de 
la  t ransferencia  de energia a1 f lujo medio debida a1 t t rmino de las  tensiones de 
Reynolds, Sin embargo, O&K encuentran que la contribucibn de e s t e  proceso es 
bas tan te  pequefla, no pudiendo explicar por si mismo el decaimiento de la energia 
cintt ica que experimenta la tormenta oceanica a p a r t i r  del 6 de set~embre.  El 
efecto que domina el decaimiento de ese cicl6n es la  divergencia del f lujo 
ageostrdfico de geopotencial (ver  O&K). La energla de la perturbacibn es  
i r r ad i ada  co r r i en t e  abajo, y si encuentra un ambiente barocllnico favorable, 
puede desencadenar un nuevo desarrollo. De es ta  manera, se generan a1 noreste de 
la baja  AB perturbaciones cicl6nicas (la F -ver fig.2.8- el  8-002, que no 
alcanza gran  intensidad, y posteriormente la J, con un intenso desarrollo 
desputs del 9-122). Este hltimo desarrollo (el J) se vio favorecido ademas por 
la gran intensificaci6n que tuvo el j e t  polar en las horas prev'ias a1 oeste del 
Pasaje de Drake. En resumen, y de acuerdo a O&K, la energla se propaga hacia el 
este, y cada fen6meno se intensifica a t r a v t s  del influjo de energla y decae a1 
r ad i a r  e s t a  energla corr iente  abajo, 
Las to rmentas  presentadas en el capttulo 2 fueron sirnuladas con el modelo 
regional de a l t a  resoluci6n LAHM. Los perlodos simulados fueron del 4-122 a1 
6-122 (tormenta generada sobre mar abier to  y que penetra sobre la banquisa en su 
etapa madura), y del 8-002 a1 10-002 (tormenta generada sobre la banquisa en el  
Mar de Weddell). El modelo simul6 correctamente todos 10s rasgos mas notorios de 
es tos  desarrollos cicl6nicos. No obstante, en ambos casos exlste un d t f ic i t  de 
energla c int t ica  respecto a1 analisis y la profundidad de la baja en superficie 
estd subestimada. La ventaja de basar es te  estudio en 10s resultados del modelo, 
es  que as1 se  dispone de un conjunto de datos internamente consistentes, con una 
gran  resoluci6n espacial y temporal, y que no t ienen las  restricciones que 
a fec tan  a 10s analisis. 
El primer desarrollo estuvo precedido por una intensa adveqci6n de vorticldad 
cicl6nlca en la  a l t a  t rop6sfera ,  asociada con la pe r tu rbac i6n  del j e t  
subtropical ,  El ciclBn, a1 profundizarse rapidamente, produce un f u e r t e  flujo 
meridional hacia el s u r  por delante del f r e n t e  f r l o  en todos 10s n i~e le s .  Al 
llegar cerca del borde de la banquisa comienza su estado de oclusi6n. El sistema 
se caracteriza por la gran pendiente de la zona f ron ta l  y por una d tb i l  cor tan te  
ve r t i ca l  del viento,  sugiriendo que l a  tormenta  t i ene  una componente 
barotr6pica. Con el analisis de t rayector ias  lagrangianas se mostr6 cbmo el a i r e  
calido y hamedo asciende a lo largo de la zona frontal .  El flujo se  bifurca a1 
l legar a la  regi6n an ta r t i ca .  Algunas parcelas s e  mueven cicl6nicamente 
alrededor de la baja,  y o t r a s  s e  dirigen co r r i en t e  abajo hacia la cuPla, 
comprobandose que a i r e  proveniente de las capas bajas de las la t i tudes  medias 
del Paclfico, alcanzan en 24 horas la zona del Mar de Weddell. 
El segundo cicl6n, un desarrollo sucesivo a1 anterior,  se  form6 a1 es te  de la 
Peninsula Ant t r t i ca ,  desarrollandose rapidamente a p a r t i r  del dla 9. Hasta poco 
antes ,  la to rmenta  del Paclfico permanecla es tacionar ia  e'n el Mar de  
Bellingshausen. Sobre ese cicldn maduro, se encontraba una concentracibn de 
vorticidad cicl6nica en 10s niveles altos, siendo advectada hacia el Weddell. El 
dla previo a1 desarrollo se  destacb una intensificaci6n del j e t  polar en el 
Pacifico, as1 como un desplazamiento corriente abajo (acercandose a1 Pasaje de 
DraKe) de la zona de maxima energla cinttica. El 10-002, la nueva tormenti3 
alcanzb su intensidad maxima, con una profunda baja y gran vorticidad cicl6nica 
en superficie, estando por entonces ya oclulda. La zona frontal  presentaba un 
j e t  en la a l ta  trop6sfera que se dirigla hacia el polo, y vientos f r los  hacia el 
norte cerca de superficie. El f ren te  se inclinaba poco con la a l tura  (como en el 
cicl6n del Pacif ico). 
TORMENTA DESARROLLADA SOBRE L A  B ANQUlS A 
(SIMULACION) 
SUPERFiC lE  500 hPa 
(a) 9-002 (24 h s )  (b) 9-002 (24  hs )  
(d) 10-002 (48  h s )  
Figura 3.7: Simulacibn de la to r rnenta  generada sobre mar helad,o, 
Paneles de la izquierde: presibn a nivel del mar (l ineas Ilenas, cada 4 
hPa) y t empera tu ra  (l ineas punteadas, cada 4.C) en e l  nivel sigma infer ior  
(0.9911). Paneles de l a  derecha: a l t u ras  geopotenciales ( l ineas Ilenas, 
cada 6 0  m) y temperatura (l ineas punteadas, cada 4.C) en 500 hPa. Las hOraS 
son 9-002 (24 hs, arriba) y 10-00Z (46 hs, abajo). 
ENERGIA ClNETlCA PROMEDIADA EN LA, VERTICAL 
(a )  10-002: A n O l i s i s  
-30'~ 
(b) , 10-002: S i m u l a c i d n  
Figura  3.8: Tormenta generada sobre mar helado, el  10-002 (48 hs)r 
energia cin6tica promediada en la vertical (cada 50 m2s-2), Paneles (a) 
anllisis ECHWF Y (b) simulacidn. 
TORMENTA DESARROLLADA SOBRE L A  BANQUISA: 




Figura  3.9: To rmen ta  generada sobre  mar helado; 
(a) COmPOnente ver t ica l  de la vorticidad re la t iva en 850 hPa e l  10-002 (48  
horas de simulaci6n), cada 2x10-5s-1; 
(b) lmagen s a t e l i t a l  i n f r a r r o j a  tomada por e l  sa t s l i t e  NOAA-7 e l  10-00132 
(10 de setiembre de 1987 hora 00:13Z). La reaian abarcada por la imagen 









Figura 3 . i O :  Tormenta generada sobre mar helado: c o r t e  vert ical  en 
la direccidn este-oeste,  a lo largo del paralelo 69.5-S, de temperatura 
Potencia1 (ITneas de guiones, cada 5K) Y componente meridional del viento 










Figura 3.11: Tormenta generada sobre mar helado: torte ve r t i ca l  de 
la componente v e r t i c a l  de la vor t ic idad re la t i va  (cada i x i ~ ' ~ s - ~ )  en la 
direccisn este-oeste, a t ravZs de la zona de mlxima vort icidad ciclsnica en 
superf icie. Las l ineas de guiones corresponden a la vor t ic idad ciclbnica, y 
las l ineas llenas a la anticiclbnica. Paneles (a) 9-122 (36 hs), c o r t e  en 
66 .56 ,  y (b l  10-00Z (48 hs), c o r t e  en 6 9 . 5 4 .  
Capi tu lo  Cuatro  
Condiciones de superficie 
En es te  capitulo se presenta la parametrizacibn de 10s procesos de superficie, 
que s e r l n  directamente afectados por 10s experimentos de sensibilidad (una 
descripci6n breve del modelo regional LAHM se encuentran en el  aptndice). 
Posteriormente se  describiran las condiciones de superficie asociadas con las 
dos tormentas extratropicales estudiadas. 
4.1 Madeiado d e  l a  capa d e  s u p e r f i c i e  
En las  capas infer iores  de la t rop6sfera  las fuerzas viscosas ver t icales  
tienen una magnitud comparable a las fuerzas debidas a1 gradiente de presi6n y a 
Coriolis. Esta zona cercana a la superficie del planeta constftuye una zona de 
transici6n en t re  las superficies sblidas o liquidas y el medio gaseoso, conocida 
como capa l lmite planetar ia  (CLP). Su a l t u r a  es variable, con valores 
caracterlsticos en t r e  0 y 1500 metros sobre t i e r r a ,  y en t re  200 y 700 metros 
sobre octano. Esta  capa e s t a  formada y controlada principalmente por el 
calentamiento desde superficie. Su espesor sobre t i e r r a  varia considerablemente 
con la hora local. La existencia de fricci6n en la superficie, obliga a que el 
a l r e  en contact0 inmediato con 10s bordes s6lidos tenga velocidad cero. En 
consecuencia, la velocidad del viento en la CLP decrece a1 aproximarse a la 
superficie, Esta restricci6n geomCtrica conduce a la presencia de un gradiente 
de velocidad o cortante  cerca del suelo. 
La CLP es turbulenta.  La turbulencia se produce debido a las fuerzas de 
"buoyancyw asociadas con el calentamiento desde superficie, y parcialmente 
debido a la energia mecanica asociada con la cortante vertical del viento. Si se  
enfatiza el rol  del perfil vertical de la velocidad del viento, considerando el 
efecto de la rotacibn t e r r e s t r e ,  la capa se puede considerar como la capa de 
Ekman; pero en general el efecto termico domina 10s procesos en la CLP. Sin 
embargo en las regiones cubiertas por hielo, y debido a su propiedad de aislante 
ttrmico y a su rugosidad, la turbulencia en la CLP es esencialmente mecanica. 
Los primeros metros de la capa de transicibn presentan carac ter i s t icas  
par t iculares .  La turbulencia no se desarrolla desde el nivel de superficie 
(Z=O), sin0 a p a r t i r  de cierto nivel Zo. Este nivel Zo, Uefinido como la a l tura  
de la rugosidad, es la a l tura  hasta la cual la velocidad del viento es cero. 
E n t r e  la superficie y Zo, la viscosidad molecular es la responsable de la 
transferencia de cantidad de movimiento, calor y humedad, Por encima del nivel 
ZO, la turbulencia es el eficiente proceso encargado de esa t ransferencia  
vertical. 
Debido a que el suelo actaa como fuente de calor, la temperatura del a i r e  a 
algunos metros de al tura ,  puede ser  varios grados menor que la temperatura de la 
superficie. Este hecho hace que la inestabilidad ttrmica pueda exis t i r  en capas 
poco profundas, provocando una transferencia turbulenta vertical muy inttnsa,  no 
balanceada por ningan o t r o  proceso. De la mezcla turbulenta  r e su l t a  una 
distribuci6n uniforme del calor y de la humedad en todo el espesor de la capa 
mas cercana a la superficie. Es  razonable, pues, tomar 10s flujos verticales 
aproximadamente constantes con la a l tura .  Este sector cercano a1 suelo, conocido 
como capa de mezcla o capa de flujos constantes, normalmente se extiende desde 
el nivel Zo has ta  alrededor de 20 m de a l tura .  La suposlci6n de fluJos 
constantes  permite simplificar el t ra tamiento  flsico-matematico para las 
t r a n s f  erencias turbulentas. 
La descripci6n de 10s procesos flsicos de la capa llmite y su f0rmUlaCibn 
matemAtica que se  incluye a continuaci6n, se basa en el llamado paquete de 
flsica E, desarrollado originalmente para 10s modelos de circulaci6n general de 
GFDL (MiyaKoda y Sirut is ,  1983a), y usado tambitn en el modelo LAHM*. Segan 
e s t o s  invest igadores ,  l a  representaci6n adecuada de l a s  condiciones 
meteorolbgicas e hidrol6gicas prdximas a la superficie t e r r e s t r e  y del caracter 
difusivo del momento, calor y humedad en la CLP y en la atm6sfera libre, ejerce 
un impact0 substancial en la determinacidn de la intensidad del je t  del oeste, 
sus meandros, y en consecuencia, en las caracterlsticas de las teleconecciones 
de la circulaci6n general. El paquete de flsica E de GFDL resuelve 10s procesos 
turbulentos t an to  en la CLP como en la atmbsfera libre, si la resoluci6n de la 
malla es suficientemente fina. La flsica E comprende el esquema de cierre  para 
la turbulencia de Mellor y Yamada (1974) en el nivel de Jerarqula 2.5, el 
esquema de semejanza de Monin-ObuKhov y la simulaci6n de 10s procesos que tienen 
lugar en la superficie de la t i e r r a  y del mar. 
Un modelo numtrico, para simular 10s flujos cercanos a la superficie, necesita 
una resoluci6n ver t ica l  suficientemente fina. Por razones de economia 
computacional, se emple6 un mttodo basado en la teoria de la semejanza de 
Monin-ObuKhov, 
(w)Nota: Para resolver 10s procesos de escala subreticular en GFDL fueron 
desarrollados distintos conjuntos de pararnetrizaciones 0 paquetes de flsica (A, 
E, F, etc). En Miyakoda y Sirutis (1983b) se cornparan estas parametrizaciones. 
E l  LAHM contiene ei paquete de flsica E completo, complementado con otras 
parametrizaciones como el esauema de AraKawa-Schubert para la conveccibn (que 
pertenece a la flsica F). 
La capa del modelo e n t r e  la superficie y el nivel sigma infer ior ,  es 
considerada como la capa de superficie, en la cual se combinan tan to  10s flujos 
moleculares como 10s turbulentos. El esquema de transferencia se basa en la 
teorla de la semejanza, en lugar del esquema de cierre  para la turbulencla. La 
desventaja de aplicar la teor la  be Monin-ObuKhov es  que solo considera la 
t ransferencia  ver t ical ,  ignorando o t ros  efectos como la advecci6n lateral ,  la 
baroclinicidad y la fuerza debida a1 gradiente de presi6n. 
La tensi6n superficial  To, el calor sensible Ho y la evaporacibn E, se  
expresan en ttrminos de las diferencias en t r e  las propiedades del primer nivel 
del modelo y de superficie: 
donde el sublndice cero indica el nivel de la a l tura  de la rugosidad Zo y el 
nivel Z se re f ie re  a1 nivel sigma inferior del modelo, u y v son las componentes 
de la  velocidad horizontal del viento, p es la densidad, 8 la temperatura 
potential, q la relaci6n de mezcla para el vapor de agua (q(Zo) es 1a relacibn 
de mezcla de saturacibn a la temperatura de superficie Ts), Cp es el calor 
especifico del a i r e  a presibn constante,  CD y CH son 10s coeficientes de 
transferencia que toman la forma: 
donde FM y FH son funclones de la estabilidad para la tensi6n del viento Y para 
10s flujos de calor, respectivamente. Tambitn dependen de la a l tura  Z y de la 
rugosidad Zo. 
En el caso neutral, CD y CH se reducen a 
donde KO es la constante de Karman (ko=0.41). 
4.1.1 Determinacibn de 10s coeficientes de intercamfiio turbulento 
Estos coeficientes dependen de la a l tura  de la rugosidad, es decir del t i p 0  de 
terreno. La rugosidad varla segan la es t ruc tura  flsica y la vegetacibn de la 
superficie. Sin embargo, la fisica E toma un promedio anual para 10s continentes 
de Zo=16.82 cm. Este valor es asumido corrientemente como "defaultn para terreno 
plano, incluyendo el hielo marino. 
Para la rugosidad sobre las superficies oceAnlcas, Charnock (1955) propuso una 
relacibn basada en analisis dimensional, que no contiene el coeficiente de 
viscosidad molecular, 
z0 = a u,2/g 
donde g es la aceleracibn de la gravedad, a es una constante adimenSiOnal y 
u,=U(Z)/FM (FM es el mismo de (4.6)). Se asume entonces que la rugosidad es 
directamente proporcional a1 cuadrado de la velocidad del viento en el nivel de 
referencia Z, dependiendo tambitn de la estabilidad de la capa de superficie. La 
flsica E emplea la fbrmula 
El valor de la constante de Charnock del modelo puede resu l ta r  algo elevado si 
se lo compara con 10s valores propuestos, por ejemplo, por Wu (1972) (a=0,0165) 
y por G a r r a t t  (1977) (a=O.O144). 
Sobre regiones montaflosas se  incrernenta la rugosidad y el coeficiente de 
intercambio turbulento. Por ejemplo, Cressman (1960) presenta un rango de CD con 
valores tlpicos de 1.2x10-~ para t i e r r a  plana con vegetacibn, y 8.5xl0-~ para el 
Himalaya y las Rocallosas, Segan Fiedler y Panofsky (1972), la rugosidad sobre 
Areas montaflosas es unas dos o t r e s  veces mayor que sobre terrenos planos. El 
tratamiento exacto del a r r a s t r e  aerodinamico en estas  zonas es muy dificultoso, 
Algunos autores propusieron fbrmulas heurlsticas. La flsica E usa la fbrmula de 
Gordon: 
donde Zr es  la varianza espacial de la topografia dentro de una caja de la 
malla, Z, es la topografia y CDO es el coeficiente de la cornponente no 
montafiosa, calculado con (4.5) y utilizando Zo=16.82 cm. 
4.1.2 Determinacibn de la  temperatura de super f i c i e  
El modelo d is t ingue  t r e s  t ipos  de puntos en la superf icie:  10% 
correspondientes a t i e r r a ,  hielo marino y ocCano abierto. La determinacien de la 
tempera tura  en la in t e r f a se  e n t r e  el a i r e  y la superficie t iene distintos 
tratamientos segan el tip0 de punto que se t r a t e .  
Sobre t i e r r a  (continentes e islas) la temperatura de superficie se calcula a 
travCs de un balance de energla en superficie, resolviendo la siguiente ecuacibn 
de pron6stico: 
a 
- [C p d T ]  = I? -H -LE - L E  - G  
a t  S S S S  N O  O f X  
donde RN es la radiacibn neta en superficie, Ho el flujo de calor sensible, LEO 
el flujo de calor latente,  LfEX es el calor usado para fundir nieve, y G es el 
f lujo de calor hacia el i n t e r i o r  de la t i e r r a ,  que normalmente es igual a1 
calentamiento por conduccibn desde el suelo. Los factores q u e  aparecen en la 
derivada son: CS la capacidad cal6rica del suelo, p s  es su densidad y d s  es 
el espesor de la capa de suelo. Como sobre t i e r r a ,  Eo depende fuerternente de la 
disponibilidad de humedad, en lugar de la ecuaci6n (4,4), se usa 
donde Epot  es  la t a s a  de evaporaci6n potencial y 8 es la disponibilidad de 
humedad en el suelo. 
Si un punto tiene topografla cero y TS menor que 271.2K, es considerado como 
hielo. En este  caso, la temperatura en la interfase hielo-aire se  determina Por 
una ecuaci6n de balance de calor similar a la (4.10): 
donde el subindice H se ref iere  a las cantidades asociadas con el hielo, La 
conductividad tCrmica del hielo es AHZCH~HKH, (KH: difusivldad ttrrnica). 
Si bien en el modelo se toma AH para el hielo puro, en realidad AH 
depende de la salinidad y del espesor de la nieve que estC depositada sobre el 
hielo, 
Una vez que un punto es especificado como punto de hielo, su temperatura no 
puede exceder 271.2K (permanece siendo hielo por el rest0 de la slmulaci6n). Es 
decir, no se  permite la fusl6n del hielo y, por lo tanto,  10s llmites de la 
banquisa permanecen fijos. TambiCn es constante el espesor del hlelo marino. 
Si el mar no es td  cubierto por hie10 (ocCano abierto) la temperatura  en su  
superficie permanece f i j a  (se t r a t a  de un octano fijo). En e s t e  caso, se toman 
10s valores climatol6gicos de Alexander y Mobley (1976) correspondientes a1 mes 
en cuestibn.  
4.2 Dis t r ibuc ibn  de 10s f l u j o s  . s u p e r f i c i a l e s  de ca lor  
El pr imer  cicldn s e  Qesarroll6 sobre  l a s  aguas del Pacific0 SUP y, por lo 
t a n t o ,  10s f lu jos  de calor desde la superficie del octano podrlan a f ec t a r  su  
in tensidad,  No obs tan te ,  a1 observar  la d is t r ibuci6n de 10s f lujos de calor 
sensible y l a t e n t e  (fig.4.1) a l as  6 hora s  de simulacibn (4-162), r e s u l t a  
evidente que el vbr t ice  se form6 en una regi6n (alrededor de 93O0, 57OS) donde 
la  energla  sumin is t rada  por el octano y t r anspo r t ada  hacia a r r i b a  por la 
tu rbu lenc ia  de la capa de superficie, fue  muy limitada. A1 sudoeste de esa 
regi6n ocur ren  10s mayores f lu jos  to ta les ,  pero a8n e s to s  valores son 
re la t ivamente  dtbiles. Este hecho es importante en sl mismo pues equivale a 
decir que 10s f lujos de calor sobre el octano no tendr lan mayor significancia 
sobre  la  rapida intensificacidn del sistema. 
En l a  d i s t r ibuc i6n  del f lu jo  superficial de calor sensible se  destacan t r e s  
zonas. Se observan flujos positivos (la atm6sfera es calentada desde superficie) 
sobre el Pacific0 Sur,  pr6ximo a1 borde del hielo, y sobre el Atlantic0 a1 e s t e  
de Amtrica del Sur,  mientras que se  encuentran flujos negativos alrededor de la 
Penlnsula An t l r t i c a .  La brusca discontinuidad que se observa en la distribuci4n 
de 10s flujos, marca el borde de la banquisa. El hielo marino a1 s u r  de 10s 6 6 O S  
reduce substancialmente la t ransferencia  vertica! de calor e n t r e  el ockano y la 
a tm6sfera .  
Durante la  integraci6n numtrica, 10s patrones generales se mantienen, A1 e s t e  
de la  baja sopla un flujo intenso hacia el su r ,  mientras que por d e t r l s  del 
sistema hay vientos mas dtbiles desde el sudoeste. Los vientos del no r t e  soplan 
desde l a t i t u d e s  medias, encontrando t empera tu r a s  de superficie mas f r l a s  a 
medida que s e  acercan a1 polo. En consecuencia, la temperatura  del a i r e  por  
delante del cicl6n es  mayor que la temperatura  de superficie. 
La f u e r t e  advecci6n c i l ida  a f ec t a  e l  oes te  de la  Peninsula, cediendo l a  
a tm6sfe ra  calor hacia la superficie, aunque la cantidad es bas tan te  limitada, 
Este resultado es coherente con una de las pocas mediciones d i rec tas  de flujos 
de super f ic ie  en la zona an ta r t i ca .  Andreas e t  al. (1984) repor tan mediciones 
que indican un f lu jo  promedio hacia abajo de calor sensible, du ran t e  un Pasaje a 
t r a v t s  de la  zona de hielo marginal a n t a r t i c a  en octubre, con vientos dal nor te  
que t r a l a n  a i r e  marltimo calido sobre el hielo. 
A1 in t ens i f i c a r s e  l a  to rmenta ,  la  zona influenciada por f lu jos  de cal0P 
sensible positivos, se hace cada vez mas extendida y 10s f lujos mas intensos, La 
adveccibn calida se  mantiene duran te  las 48 horas, haciendo que tambien el f lujo 
negat ivo aumente s u  intensidad.  A1 f inal  de la integraci6n todo el mar de 
Weddell se caracteriza por 10s flujos negativos de calor sensible. 
El o t r o  centro  positivo de f lujo de calor sensible, ubicado sobre el Atlantico 
a1 este de  Sudamtrica,  e s t l  asociado con el slstema C (de la  fig.2.6). Los 
vientos del s u r  a1 oeste de la baja reciben calor desde superficie. A1 avanzar 
l a  simulacibn, el ciclbn del At lant ic0 se profundiza y s e  propaga hacia el 
sudeste .  Con t l  se  desplaza, intensifichndose y extenditndose, la zona con 10s 
f lu jos  positivos de calor sensible que lleva asociados, 
En la fig.4.i tambitn se muestra el f lujo de humedad (calor la tente)  desde 
superficie.  Las c a r a c t e r l s t i c a s  y l a  evoluci6n temporal t i enen  b a s t a n t e  
similitud con la  distribucibn del f lujo de calor sensible. Tambitn aqui aparecen 
maximos por d e t r a s  del f r e n t e  f r i o  en el Paclfico Su r  y a1 es te  de Sudamtrica, 
La magnitud del mlximo flujo de humedad en el Paclfico no alcanza valores t a n  
a l tos  como para el f lujo de calor sensible. En el cicl6n del Atlantic0 ocurre  lo 
con t ra r io :  el f l u jo  de calor l a t e n t e  llega a niveles mucho mas altos que el 
sensible. 
La f ig.4.2 mues t ra  10s f l u  jos superf  iciales de calor sensible y l a t e n t e  
correspondientes a la simulaci6n del ciclbn formado corr iente  abajo del primero, 
Nuevamente la zona en que se forma el cicl6n se caracteriza por 10s muy pequeflos 
flujos. En todo el Mar de Weddell y en el sector mas meridional del Atlantic0 
10s f lujos de calor sensible son ligeramente negativos (por la adveccibn calida 
desde el noroeste) y 10s de calor l a ten te  son practicamente nulos. Cuando se  
in tens i f i ca  el cicl6n (el 10-002) el calor sensible que cede el a i r e  hacia la  
superficie por delante de la baja alcanza una magnitud menor que en el caso de 
la  tormenta  del Pacifico. 
En 10s dos casos estudiados,  el f lu jo  de calor l a t e n t e  t iende a s e r  
practicamente nulo o ligeramente negativo, en la zona a n t i r t i c a .  Las muy bajas 
temperaturas  sobre el hielo, hacen que las presiones de vapor de saturacidn Sean 
despreciables cerca  de la superficie. Por lo t a n t o  la t a s a  d e  evaporacidn e s  
all1 cercana a cero. 
En el Paclfico, se distingue a1 nor te  del borde de la banquisa una zona en la 
que la  atm6sfera recibe gran cantidad de calor desde superficie. La intensidad 
de 10s f lujos positivos es apreciablemente mayor que en el caso de la torments 
previa, debido a la mayor advecci6n de a i r e  f r i o  proveniente de la Antbrt ida.  
Inicialmente (8-062) 10s vientos son predominantemente zonales y por lo t a n t o  
10s f lujos es tan  concentrados cerca del borde del hielo marino. Posteriormente 
a1 aumenta r  l a  componente meridional del viento,  10s f lu jos  s e  hacen mds 
in tensos  y s e  extienden hacia el nor te .  Los maximos f lu jos  es tan  siempre 
ublcados j u s t0  a1 nor te  del borde de la banquisa, y su posicL6n acomparIa el 
desplazamiento Qe la  energla c in t t i c a  mlxlma del J e t  polar (seflalada en 
f ig.2.8). 
La magnitud que alcanza el f lu jo  t o t a l  (sensible mas l a t e n t e )  hacia la  
atmtlsfera, mas de 600 ~ m ' ~ ,  supera no sdlo el de la tormenta AB del 5-122, sin0 
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Flgura 4.4 : Tormenta generada sobre mar abierto: f lujos 
s.uperficiales de calor sensible (paneles de la izquierda) Y de calor 
l a ten te  (paneles de la derecha), cada 20 ~ m - 2 .  Las horas son 4-182 (6 hs, 
arriba), 5-122 (24 ns, centro) y 6-t2z (48 hs, abaJ0). I 
TORMENTA SOBRE L A  BANQUISA: 
FLUJOS DE CALOR EN SUPERFlClE 
S E N S I B L E  L A T E N T E  
Figura 4.2 : Torrnenta generada sobre mar helado: f lu jos 
superficiales de calor sensible (paneles de la .izquierda) y de calor 
l a ten te  (paneles de la derecha), cada 20 ~ r n - 2 .  Las horas son 8-062 (6 hs, 
arriba), 9-002 (24 hs, centro) y 10-002 (48 hs, abajol. I 
tambitn 10s producidos por 10s sistemas de l a t i tudes  medias en eSte perlodo (10s 
mayores f lujos acompaflaron a1 sistema C del Atlintico,  el 5-12Z, y no alcanzaron 
10s 400 ~ m - 2 ) .  Los valores calculados con el modelo son comparables con 
estimaciones hechas en base a mediciones. Por ejemplo, MayKut (1978) estimd que 
10s f lu jos  en invierno sobre  hielo delgado o agua a b i e r t a  pueden alcanzar 
aproximadamente 600 ~ m - ~  para el f lujo de calor sensible y 150 ' ~ m - ~  para el 
f l u jo  de calor l a t en t e .  Se observa que, a d i ferencia  de 10s s is temas de  
l a t i tudes  mas bajas, en el caso de estos ciclones subantar t icos  el calentamlento 
sensible supera holgadamente a1 latente.  Ademas, 10s flujos hacia abajo siempre 
tienen una intensidad bastante  menor que 10s flujos positivos. 
Los f lujos de calor dependen de 10s gradientes vert icales de temperatura  y 
humedad, y t ambi tn  de la  in tensidad del vien to  y de 10s coeficlentes de 
t r a n s f e r e n c i a .  Es to s  coef ic ien tes ,  dados p o r  (4.5) y (4.6), dependen 
fundamentalmente de la  estabilidad y de la rugosidad de la superficie. Sobre la 
A n t a r t i d a  y sobre  la  banquisa, la  es tabi l idad y la rugosidad son al tas.  La 
rugosidad del hielo realzada favorece el intercambio tu rbu len to ,  pero e s t e  
e fec to  e s  con t r a r r e s t ado ,  sobre todo en el s ec to r  f r l o  de l a  circulaci6n 
cicl6nica, debido a que la masa de a i r e  polar es  muy homogtnea en la capa de 
superficie,  Es decir, sobre la  cubier ta  de hielo es  despreciable la diferencia 
e n t r e  las  temperaturas  del a i r e  en superficie y en el nivel sigma mas cercano, 
ocasionando que el f lu jo  de calor sea cercano a cero. 
Sobre el octano abier to  disminuye bruscamente la rugosidad, pero aumenta el 
con t ras te  de temperatura  e n t r e  el agua y el aire,  disminuyendo la estabilidad y 
aumentando 10s f lu jos  de calor. El mayor calentamiento desde superficie se  
produce por d e t r a s  y lejos del centro  de 10s ciclones, en la zona donde es mas 
intenso el f lujo meridional de a i r e  f r l o  desde el sur.  Cuando la masa de a i r e  
a n t a r t i c o  llega a1 octano abierto, se encuentra con una superficie relat ivamente 
cilida, con una temperatura  has ta  10°C mayor que la temperatura  del a i r e  en el 
nivel de referencia Z (a=0.9911). Es en es te  borde hielo-octano abier to  donde se 
producen 10s mayores f lu jos  de calor sensible. Mas a1 nores te ,  el a i r e  va  
ganando calor desde superficie, y la diferencia e n t r e  las temperaturas  a nivel 
del mar y en el nivel sigma de referencia disminuye, y por lo t a n t o  tambiCn se  
reducen 10s f lujos de calor. 
La fig.3.2 parecia indicar que la t rayec tor ia  de la tormenta ocednica estaba 
influenciada por l a  t empe ra tu r a  de la superficie,  principalmente sobre  l a  
banquisa, Sin embargo, e s  l a  to rmenta  la  que a l t e r a  el camp0 t t rmico  de 
superficie. La adveccibn calida produce un gradiente de temperatura  debil sobre 
el hielo por delante de la  baja; y la adveccidn f r l a  contribuye a incrementar el 
gradiente en el borde de la  banquisa por d e t r i s  del cicl6n. Las condiciones de 
octano fijo, no permiten en el modelo que la temperatura  de superficie sobre el 
mar ab ie r to  sean modificadas. Sin embargo, un cicl6n intenso con fue r t e s  vientos 
en superficie podrla producir una mezcla turbulenta  de las aguas superficiales, 
modificando la  temperatura  de la superficie del mar. Estos cambios a su  vez, 
i n f l u i r l an  sobre  10s f lu jos  de calor. Es ta  in teracci6n octano-tormentas es 
ignorada por la  mayoria de 10s modelos de pronbstico a cor to  y mediano plazo, de 
investigacibn y operacionales. 
4.2.1 Calentamfento de la t ropbs f  e r a  debido a 10s f l u  jos  s ~ ~ p e r f  ic iales  
El t r anspo r t e  ver t ica l  del a i r e  que es calentado y humedecido por 10s flujos 
superficiales podrla conducir a un significativo ,calentamiento de la  tropdsfera 
media a t r a v t s  de la liberacidn de calor latente.  Ademas, la  condensaci6n puede 
t e n e r  l uga r  a una considerable distancia del punto de evaporacibn, y por lo 
t a n t o  e l  c a lo r  no ~ 6 1 0  e s  t r a n s p o r t a d o  ve r t i c a lmen te ,  s in0  t a m b i t n  
horizontalmente. Estudios previos (Chen e t  al., 1983; Atlas, 1987; OrlansKi Y 
Katzfey, 1987) muestran que, para algunos ciclones, la contribuci6n indirecta a1 
calentamiento de  la  t r opbs fe r a  media por 10s flujos de superficie puede s e r  
impor t a n t e .  
El estudio de la tormenta generada sobre el OcCano Paclfico fue  complementado 
con un analisis de t rayector ias .  Dado que en par t icular  estamos interesados por 
10s procesos que t i enen  lugar  cerca del nivel del mar, inclulmos un gr i f i co  
tr idimensional  con t r a y e c t o r i a s  de 00 a 24  horas  (desde 4-122 a1 5-122, 
fig.4.3), s imilar  a l a  fig.3.3b per0 con todas  las parcelas inicializadas en el 
nivel de 950 hPa. Como referencia, ademds aparece superpuesto en la ~UPerfiCie 
el camp0 de f lu jo  de calor l a ten te  a las  24 horas. Si bien e s t e  flUj0 var la  
d u r a n t e  l a s  2 4  horas ,  cua l i t a t ivamente  la  d is t r ibucibn del calentamiento 
super f ic ia l  en ese perlodo s e  mantiene, y s6lo s e  t o r n a  mas in tenso a1 
prof undizarse el sistema. 
Por d e t r i s  del f r e n t e  f r l o  las parcelas se desplazan sobre la zona con maxirnos 
f l u jo s  positivos, muy cerca  del octano, recibiendo calor y humedad desde 
superficie. A1 acercarse a1 centro  del ciclbn, las parcelas se dirigen hacia el 
s u r ,  elevandose y liberando su energla a t r a v t s  de la condensacibn. Algunas 
parcelas toman un movimiento circular  y tienden a hundirse a1 oeste de la  
depresibn, acercandose o t r a  vez a zonas con f lu jos  positivos. Es te  e s  un 
mecanismo de re t roal imentaci6n positivo, en el cual in te rv ienen  10s fluj0S 
de t r i s  del f r e n t e  f r l o  para ayudar a1 desarrollo de la tormenta. Sin embargo, 
e s t e  proceso por el cual  contr ibuyen 10s f lu jos  superf ic ia les  a1 desarrollo, 
r e su l t a r l a  bas tan te  desfavorecido debido a que gran pa r t e  del sector f r l o  del 
sistema se  encuentra sobre hielo marino. 
OrlansKi y Katzfey analizaron e s t a  to rmenta  mediante un diagn6stico de 
t r azado re s  ( t rabaJo  in tdi to) .  Advectando la  t empe ra tu r a  potencial como un 
t r azador  pasivo, y sustrayendo esa soluci6n de la simulaci6n control del modelo 
con l a  f i s i ca  completa, calcularon la distribucibn del calentamiento diabatico. 
El mayor calentamiento l a ten te  se produce en las primeras 12 horas duran te  el 
lapso de  mas in tenso  desarrollo. En la  ve r t i c a l  determinaron dos zonas 
princlpales. La primera se extiende desde la superficie has ta  cerca de 10s 550 
hPa por delante del f r e n t e  f r l o  (fig.4.4), y es t a '  asociada con la liberaci6n del 
calor l a t en t e  por la convecci6n a lo largo de la zona f ronta l .  J u s t o  por encima 
de e s t a  zona se  encuentra  la segunda regi6n de calentamiento diabhtico, en la  
a l t a  t ~ o p b s f e r a  e n t r e  450 hPa y 250 hPa, asociada con el f u e r t e  t ranspor te  de 
a i r e  inestable,  calldo y hamedo, de origen subtropical .  Poster iormente ,  la  
regidn de maxim0 calentamiento l a ten te  se extiende hacia el sudeste acompafiando 
a1 sistema B en su  movimiento has ta  unirse con el cicldn subantart ico.  
La maxima ganancia de calor debida a1 cambio de fase del agua se da sobre el 
sistema B. Antes se destacd que el f lu jo  de calor l a ten te  en ese sector en las 
primeras horas de simulacidn es  practicamente lnsignificante. Se desprende que 
el calor l a t e n t e  l iberado por encima de la capa limite y que contribuye a1 
crecimiento de l a  perturbacit~n,  no fue  adquirido en las horas previas desde la 
superficie del ocCano, sino que ya estaba almacenado en la corr iente  inestable 
en que es taba inse r t0  ese vdrtice. 
4.3 Los mares  a u s t r a l e s  como f o r z a n t e s  mecBnicos 
Las fdrmulas con las  que se  calculan 10s flujos superficiales dependen de una 
forma no lineal de la velocidad del viento. Segtin Trenberth y Olson (1988) 10s 
carnpos de viento de 1OOO hPa provenientes de anrllisis podrian s e r  poco exactos, 
sobre todo en 10s ocCanos australes.  Un e r r o r  medio del viento de I ms'l puede 
r e s u l t a r  en e r ro r e s  en 10s flujos de calor de aproximadamente 40 ~ m - ~  (muy a l to  
si se lo compara con valores tipicos del f lujo de calor l a ten te  de 200 ~ m - ~  en 
10s trdpicos). Er rores  cuadraticos medios de 4 ms- l  pueden conducir a e r ro r e s  de 
15X a 25 X en el f lujo de cantidad de movimiento en la t i tudes  medias, Gracias a 
programas recientes como el TOGA (Tropical Oceans Global Atmosphere) y el WOCE 
(World Ocean Circulation Experiment) se ha prestado mas atencidn a e s t e  prablema 
y afortunadamente hay seflales de que 10s productos de superficie estdn siendo 
me jorados. 
Las dimensiones de 10s ttmpanos presentes en 10s mares polares, cubren un 
rango desde una fraccidn de metro has ta  decenas de Kildmetros 0 aan mas. Una 
parcela de a i r e  encuentra al ternativamente a su paso superficies compuestas por 
agua ab ie r ta  o hielo delgado, que actaan como una fuen te  de buoyancy, y hielo 
mas espeso, que casi elimina el f lujo de calor, Y desde el punt0 de v i s ta  del 
forzante  mecanico, la parcela encuentra hlelo marlno aerodinamicamente aspero, 
a l t e rnando  con superf ic ies  mas suaves. Los bordes y l a s  sa l i en tes  de 10s 
tCmpanos hacen que l a  superficie sea heterogtnea con una gran variedad de 
elementos rugosos. Atin en las regiones donde la cubierta de hielo es continua, 
la rugosidad puede s e r  localmente i r regular .  
En el modelado numtrico la  parametrizaci6n de estos procesos t iene en cuenta 
la  influencia promedio sobre  la capa l imi te  a tmosf t r i ca .  El coeficiente de 
a r r a s t r e  CD e s t a  definido como una relaci6n emplrica e n t r e  la  tensibn 
super f ic ia l  y l a  velocidad del viento. La parametrizaci6n del coeficiente CD 
debe necesariamente a p a r t a r s e  del concept0 conventional de coeficiente de 
a r r a s t r e  bajo condiciones de laborat.ori0 controladas,  que mide solamente el 
efeCt0 de la rugosidad de la superficie en una capa llmlte en equilibrio. Esto 
es as1 dado que el intercambio de cantidad de movimiento e n t r e  el a i r e  y el 
'"'1 TRAYECTORIAS Y FLUJO DE CALOR LATENTE 
Flgura  4.3: Flujo de calor l a t e n t e  en superficie (cada 50 ~ m ' ~ )  e l  
5-122, y t rayector ias  lagrangianas desde el  4-122 hasta el  5-122. El n iVel .  
inicial d e '  todas las trayectorias es 950 hPa, El punt0 de vista es hacia el  
Continente AntBrtico. La  coordenada vert ical  es gresibn, en hPa, 
... -- 
CALENTAMIENTO DlABATlCO 
a) 8 SIMULACION (18 h s )  
b) ANOMALIA RESPECT0 AL TRAZADOR (18-15 h s )  
F l g u r a  4.4: C o r t e  v e r t i c a l  a  l o  l a rgo  de  la  l i n e a  que une las 
coordenadas  78.S,105.0 Y 58.S,64.0 de a) ternperatura potenc ia l  de la 
simulaci6n Con t ro l  a  las 18 hs (5-0621 (cada 2K1, Y b)  anornalia r esgec to  a  . l a  
t e m p e r a t u r a  Po tenc i a l  usada corn0 t r a z a d o r  (cada 0.5K), inicializada a  las 15 hs 
e  i n t e g r a d a  h a s t a  l as  18 hs, e s t a  d i fe renc ia  represen ta  e l  caientarniento 
d i a b l t i c o  en esas 3 horas. 
hielo depende no sblo de las caracter ls t icas  de la superficie, sino tambitn de 
las  propiedades de la masa de a i re ,  en par t icular  de la estabilidad de la capa 
llmite y de la a l t u r a  de la inversi6n. 
El coeficiente CD de un te r reno  heterogkneo como el hielo marino conviene s e r  
in te rpre tado  como aquel coeficiente que si se lo usase sobre t e r reno  homogkneo 
conducirla a una tensi6n superficial  equivalente sobre esa zona. Si bien el 
modelo no distingue la presencia de ttmpanos ni de ninguna irregularldad en el 
campo de hielo, el efecto medio que producirlan sobre el intercambio turbulent0  
en superficie esta representado por el valor que toma CD en cada punto del 
retlculo. 
La capa llmite de la per i fer ia  antArtica fue  objeto de algunas inVe~tigaCiOneS 
recientes. Andreas e t  al. (1984) estimaron un valor mdximo del coeficiente de 
a r r a s t r e  de 4.0x10-~ para  una zona con una concentracldn del hielo del 80%. 
Estos investigadores sugieren que CD alcanza su mdximo valor para un porcentaje 
cubierto por hielo de alrededor del BOX, y decrece para concentraciones mayores, 
has ta  2 6 3 veces para un 100% de cobertura.  Bennett y Hunkins (1986) sugieren 
que 10s coeficientes de Andreas e t  al. son t a l  vez demasiado a l tos  para el hielo 
compacto. Overland (1985) br inda una completa revisi6n de valores de 
coeficientes de a r r a s t r e  tornados en campaflas de mediclbn, realizadas en su 
mayorla en el Mar Glacial Artico. E s t e  a u t o r  hace una exhaustiva recopilaci6n de 
l a s  r e f e r enc i a s  bibliograficas ex i s t en t e s  sobre  e s t e  tema. Pa ra  mediciones 
tomadas desde t o r r e s  donde 10s a u t o r e s  describen el lugar  como una gran  
extensi6n de hielo suave, 10s coeficientes es tan e n t r e  1.14xl0-~ y 1,9x10-~ (17 
referencias). Las medlclones desde t o r r e s  s i tuadas  cerca de hielo rugoso, var ian 
e n t r e  1.68x10-~ y 3 .7~10 '~  (10 referencias). Estimaciones indirectas en las que 
se utllizan mediciones hechas desde aviones y/o modelos del hielo marino oscilan 
e n t r e  1.5x10-~ y 3,1x10-~, para una gran variedad de condiciones del hlelo y de 
la a tm6sfe ra  (18 referencias), El nivel de referencia Z para la velocidad del 
viento e s  10 m en todas las referencias de es ta  recopllaci6n. 
4.3.1 Coeficientes de arrastre del modelo 
El modelo asume una rugosidad del hielo constante en toda la banquisa, cuando 
en la  real idad depende del t i p 0  de hielo. No obstante ,  g r an  p a r t e  de l a  
variabilidad horizontal de CD depende de las condiciones de  la baja trop6sfera, 
que sl son tenidas  en cuenta por la parametrizaci6n. El borde de la banquisa 
p resen ta  una brusca discontinuidad en la rugosidad. Sobre el octano abier to  
pr6ximo a1 campo de hielo, 10s valores son cercanos a 1.5x10-~, En general se  
tienen valores consistentes con estudios previos (Large y Pond, 1981). En el Mar 
de Bellingshausen y en el i n t e r i o r  del continente 10s valores de CD en general 
oscilan e n t r e  4.0x10-~ y 4.5~10-~.  En el Mar de Weddell son un poco menores. En 
el c e n t r o  del cicldn y a1 sur de la Penlnsula, en el sector afectado por la 
advecci6n calida, 10s valores dismlnuyen has ta  menos de 0.5~10'3. Es decir, en 
la regibn donde la  masa de a i r e  es estable en la capa limlte, el coeficiente de 
a r r a s t r e  disminuye h a s t a  acercarse  a cero. Es ta  f u e r t e  reducci6n con la  
es tabi l idad tambiCn f u e  observada en campaflas de medici6n realizadas en el 
hemisferio n o r t e  (Banke e t  al., 1976; Leavi t t ,  1980; Jo f f re ,  19651). 
El coeficiente CD depende tambikn de la a l t u r a  del nivel de referencia Z. En 
las mediciones an tes  mencionadas se tomaba Z=i0 k, en cambia en el  modelo Z e s  
l a  a l t u r a  del nivel sigma in fe r io r  (en nuest ro  caso, unos 75 m). En el caso 
neu t r a l  e s  
entonces a igualdad de condiciones de rugosidad superficial, tomando un Z=iO m, 
el CD vale aproximadamente el doble que si se lo calculara a Zz70 m, En el 
modelo, con Zz70 m, un valor tlpico de CD es 4x10-~. Para  Z=iO m a e s t e  valor le 
corresponder la  un CD b a s t a n t e  mayor. La rugosidad sobre hielo es entOnCeS 
excesiva en el modelo. 
4.3.2 Convergencia en la capa l lmite  
La rugosidad a fec ta  la  convergencia inducida por friccidn cerca de superficie. 
Esto  puede r e s u l t a r  impor tan te  dado que la interaccibn e n t r e  la trop6sfera 
in fe r io r  y el r e s t o  de la atmbsfera ocurre  principalmente en las zonas con gran 
convergencia en l a  capa l lmite.  En la  fig,4.5a s e  mues t ra  el campo de 
divergencia en el nivel sigma in fe r io r  (a=0.9911) de la tormenta oceanica a las 
2 4  horas  (5-122). El rasgo mas significativo es la convergencia a lo largo de l a  
super f ic ie  f r o n t a l  f r l a  y cerca del c e n t r o  del cicl6n, m ien t r a s  que l a  
divergencia domina el sector  f r l o  a1 oeste del f ren te .  
Sobre el continente an t a r t i co  existen zonas de convergencia y de divergencia, 
probablemente inf luenciadas  por la  topografla. La Peninsula e s t a  claramente 
demarcada como una zona con f u e r t e  divergencia, especialmente donde es td  la 
mayor a l t u r a  orogrdfica (cerca de 70°S). Analogamente, el f lu jo  diverigente e n t r e  
80°0 y 90°0 s e  da en una regi6n con una gran pendiente del t e r r eno  cercana a la 
Costa. El nivel a=0.99ii e s td  cerca del nivel de 50 metros donde ocurre  el mas 
f u e r t e  f l u jo  ca t abd t i co  (Par ish ,  1984). En general,  10s vien tos  ca taba t i cos  
fluyen hacia abajo desde regiones de a l t a  orografla siguiendo 10s contornos del 
ter reno,  ha s t a  converger en valles a lo largo de la costa. E n t r t  70°0 y €10~0, en 
cambio, e x i s t e  convergencia porque all1 llega l a  f u e r t e  adveccibn calida del 
norte.  
La fig.4.5b muestra el mismo campo, para  la tormenta forrnada en el Mar de 
Weddell, a las  48 horas  (10-OOZ), cuando alcanza su  maxim0 desarrollo. Tambltn 
en e s t e  caso s e  aprecia convergencia a lo largo de la  superficie f r on t a l  f r t a  
(a1 oeste del dominio) y en el centro  del ciclcln J (con valores mayores que para  
la t o rmen ta  oceanica). En el At lant ico ,  por det rAs del f r e n t e ,  se t i e n e  
divergencia.  En el  con t inen te  anttrr t ico domina la divergencia, producitndose 
NClA EN L A  CAPA -LIMITE 
(a) T o r m e n t a  d e s a r r o l l a d a  s o b r e  o c 6 a n o  a b i e r t o ,  e l  5-122 
(b) T o r m e n t a  d e s a r r o l l a d a  ' s o b r e  m a r  h e l a d o .  e l  10-002 
-30'~ 
Figura 4.5: Camp0 de divergencia en e l  nivel sigma i n f e r i o r  del  modelo. 
El  pr imer panel corresponde a la tormenta desarrollada sobre ocean0 abierto, el 
5-122. E l  segundo, a la tormenta desarroliada sobre la banquisa, e l  10-002. En 
ambos casos e l  cen t ro  de las tormentas e s t z  indicado con la l e t r a  B. La 
isol inea cero e s t a  en l inea gruesa y desde 1 x 1 0 - ~ s - ~  se graf ica cada 
2x10'~s'~). Los valores negat ivos indican convergencia y 10s positives 
d i v e r g e n c i a .  
convergencia cerca  de l a  costa.  A1 oeste  de la peninsula, s e  t i e n e  una 
convergencia bas tante  a l ta ,  posiblemente asociada a1 centro  cicl6nico ABE (de la 
f ig.2.8); 
El t r anspo r t e  de Ekman inducido por la fricci6n superficial, provoca un f lu jo  
hor izontal  de masa hacia l a s  reaiones de convergencia, causando m0vimientOS 
ascendentes tendientes a conservar la masa. La intensidad de 10s movimientos 
ver t i ca les  e s  proporcional a la  vor t ic idad r e l a t i v a  de una circulaci6n 
secundar ia  f orzada. Asi, el ef ec to  de la  f ricci6n superf ic ia l  es t ransfer ido 
hacia la atm6sfera sobre la capa llmite. El t r anspor te  horizontal forzado Por 
la fr iccien es hacia las bajas presiones en el centro  del cicl6n y por lo t a n t o  
tiende a vlllenarw la baja. Por el llamado efecto de "spin-down", , l a  presencia de 
friccibn induce a una disminucidn del rnovimiento y hace que el sistema tienda 
hacia un estado de reposo. 
4.3.3 E f e c t o  d e  l a s  tormentas sobre  la  concentracibn d e  Rlelo en el mar 
Las capas l imi tes  de la  a tm6sfera  y el octano interaccionan con el hielo 
marino. La rugosidad y la concentraci6n influyen, sobre la atmbsfera, per0 a su  
vez t s t a  podria modificar las caracter ls t icas  de la banquisa, especialrnente bajo 
condiciones severas  del tiempo, Segan Faccini (1986) la concentraci6n de hielo 
en la banquisa e s  muy variable, ya que responde muy rApidamente a la acci6n del 
viento, sobre todo en zonas con concentraciones pequefias. La fig.4.6 muestra la 
concentracien de hielo observada horas an tes  del pasaje de la primera tormenta 
(3 de set iembre)  y una semana desputs  (10 de setiembre, cuando la segunda 
tormenta alcanza su  mayor intensidad), expresada en dtcimos. A1 penetrar  en la 
zona cub i e r t a  por hielo, l a  p r imera  to r rnen ta  s igue  una  t r a y e c t o r l a  
aproximadamente a lo largo del meridian0 80°0. Segan las  observaciones, la 
concentracibn supera  all1 el 90X. En cambio, a1 oeste  de 10s 90°0 la  
concentraci6n predominante es  e n t r e  70X y 90X en una extensa  zona, y la  
superficie se r ia  mas Aspera. A lo largo del borde de la banquisa, exls te  una 
f r a n j a  es t recha donde la concentraci6n es menor. 
El dia 10, el l l m i t e  nor te  del borde de hielo casi no cambia, aunque en la 
zona afectada por la f u e r t e  advecci6n cllida, la f r a n j a  de hielo marginal es mAs 
ancha, y a1 e s t e  del Pasaje de Drake, la concentracibn disminuye. Las mayores 
d i fe renc ias  s e  r e g i s t r a n  en el s ec to r  del mar de Bellingshausen con menor 
concentracidn de hielo el dia 3 (en t re  1 1 8 O 0  y 90°0), Sobre esa zona soplaron 
persistentemente vientos helados desde el su r ,  contribuyendo a la formaci6n de 
hielo sobre  e l  mar. El d la  10 la  concentraci8n supera all1 el go'/., y en la 
f r a n j a  de hielo marginal la concentraci6n tambitn aumenta. A1 oeste de la 
Peninsula s e  mantiene las misrnas condiciones, en t a n t o  que a1 este,  la zona del 
Weddell a1 s u r  de 70°S, ya no e s t l  marcada en la capta  como una zona de hielo 
cornpacto, y per ende, podria haberse incrementado algo la rugosldad. De acuerdo 
a Mart in  e t  al. (1983) el pasaje reciente de una tormenta PrQdUCt?  una mayor 
rugosidad de la superficie debido a que 10s ttmpanos mas grandes se f rac turan .  
En el modelo es tos  procesos no son tenidos en cuenta, t a n t o  la rugosidad como la 
CONCENTRACION DE HlELO OBSERVADA 
Figura  4.6: Concentraci6n t o t a l  de hielo, en dbcirnos, segen datos del 
Navy-NOAA Joint Ice Center. El primer panel corresponde a1 dla 3 de setiembre 
1987, antes del desarrollo de la primera tormenta;. e l  segundo, al  10 de 
setiembre, cuando ya se desarroll6 l a '  torrnenta del Weddell. Corno referencia, 
zona cuadriculada corresponde a una concentracibn entre  9 .  Y 10 dtcirnos. 
concentraci6n de hielo permanecen f i jas .  
Resumen 
En la primera pa r t e  de e s t e  capltulo se desdr~be  la parametrizaclbn de 10s 
procesos de superficie del LAHM. Los f lujos superficiales de calor y cantidad de 
movimiento son calculados segan el esquema de Monin-ObuKhov. La rugosidad del 
octano depende de la  velocidad del viento mientras que para la  banquisa y 10s 
cont inentes  t i ene  un valor f i  jo. La temperatura  de superf icie permanece f i j a  
sobre  ocean0 a b i e r t o  y e s  est lmada mediante un balance de energla sobre  
continentes y mar helado. 
El cicl6n formado sobre  el Paclfico y el  formado sobre el Mar de Weddell 
p resen tan ,  en cuan to  a d is t r ibucidn del calentamiento superf ic ia l ,  algunas 
ca rac te r l s t i cas  en coman. Ambos alcanzaron un rApido desarrollo sobre zonas en 
las  que 10s f lujos superficiales de calor sensible y l a t en t e  e ran  rnuy pequeflos. 
En las  zonas afectadas por la adveccidn calida se  producen flujos negativos de 
calor sobre la banquisa (el a i r e  cede calor a la superficie). La presencia de 
hielo en el mar inhibe casi por completo 10s f lujos positivos. Por d e t r a s  de la  
baja ,  el  a i r e  muy f ~ l o  proveniente  de la Antdr t ida  recibe calor be1 octano 
inmediatamente a1 abandonar la banquisa. Estos f lujos crecen a medida que se  
intensif ica el ciclbn. A diferencia de 10s sistemas de l a t i tudes  medias y bajas, 
en las  tormentas  subantdr t icas  el calentamiento sensible es mas importante que 
el  l a t en t e .  
Mediante un analisis de t rayector ias ,  se  vi6 que en la zona de mAximos f lujos 
de calor l a s  parcelas de a i r e  se desplazan cerca de la superficie, elevAndose en 
la zona f ron ta l ,  tomando un movimiento c i rcular  alrededor de la baja, perdiendo 
a l t u r a  en el s ec to r  f r l o  y, f inalmente,  acercandose o t r a  vez a la zona con 
f l u  jos posit ivos.  
El calor que recibe la atm6sfera a1 no r t e  de la banquisa en el  Paclfico, se  ve 
notor iamente  incrementado a p a r t i r  del dla 8, a1 intensif icarse 10s vientos 
f r l o s  que abandonan la banquisa. 
El hielo marino es muy heterogeneo, presentando una gran variedad de elementos 
rugosos que a f ec t an  el in tercambio de cant idad de movimiento cerca de 
superficie. El modelo "sienten la influencia de la a l t u r a  de la rugosidad Zo a 
t r a v t s  de 10s coeficientes de intercambio turbulent0  en superficie CD y CH, 
Estos  coef ic ientes  dependen ademas de la  es tabi l idad y de una a l t u r a  de 
referencia Z. Los valores de CD asumidos corrientemente por el modelo ser lan  
excesivos f r e n t e  a 10s observados. 
En el cen t ro  de 10s dos ciclones (AB y J), y a lo largo de 10s f r e n t e s  f r los ,  
se  t iene  una gran convergencia de Ekman inducida por la fricci6n superficial. La 
in te racc idn  e n t r e  la  capa de super f ic ie  y el  r e s t o  de la atmbsfera ocurre  
principalmente en e s t a s  zonas. 
El LAHM, como l a  mayorla de 10s modelos de pronbstico a mediano y c o r t o  plazo, 
hace dos simplificaciones que pueden a l t e r a r  las  ca rac te r l s t i cas  locales de 10s 
f lu jos  superficiales de calor y cantidad de movimiento: sobre e l '  ocean0 abier to ,  
condiciones de t empera tu ra  f i j a s ,  y para  el hielo marino se  asume concentraci&n, 
rugosidad y distr ibuci6n f i jas .  Sin embargo, una tormenta  intensa,  con f u e r t e s  
v i e n t o s  en super f i c i e ,  podrla p roduc i r  una mezcla t u r b u l e n t a  de l a s  aguas  
superficiales,  modificando la t empera tu ra  de la superficie  del mar, Ademas, el 
pasaje de una tormenta  sobre la  banquisa puede modificar la  concentraci6n y 
rugosidad del hielo. En e s t e  caso, se  mostrb c6m0 las  dos tormentas  sucesivas 
modificaron la  concentracibn de  hielo observada. 
Experimenttos de sensibilidad 
La atmbsfera, el octano y el hielo marino, operan como componentes acopladas 
del sistema que produce el tiempo y el clima en las a l tas  latitudes. El hielo 
marino puede tener  impacto sobre varios aspectos de la atmdsfera. Su presencia 
reduce drdsticamente el intercambio de calor en t r e  el octano y el alre,  Ademds 
da una distribuci6n heterogtnea de elementos rugosos, afectando el flujo de 
cantidad de movimiento en la capa llmite. 
En es te  capltulo se  describiran 10s experimentos de sensibilidad que fueron 
diseflados para determinar  el papel de 10s procesos que ocurren cerca de la 
superficie. Se analizara si 10s cambios en 10s flujos superficiales de CalOP Y 
cantidad de movimiento tienen algan tipo de impacto durante  las diferentes 
e tapas  del desarrollo cicl6nico. Poniendo tn fas i s  en evaluar  la importancia 
r e l a t iva  de la presencia de la banquisa, se investigaran diferentes hip6tesis 
que podrlan se r  de signifancia en la evoluci6n de 10s ciclones eXtratrOPiCaieS 
presentados en 10s capltulos previos. Para la Primera tormenta, dado que su 
etapa de desarrolio explosivo ocurrid sobre el octano Paclfico, se realizaron 
algunos experimentos adicionales para t e s t e a r  la influencia de 10s flujos 
superficiales sobre el mar abierto. 
5.1 F o r z a n t e  t t r m f  c o  
La superficie t e r r e s t r e ,  llmite inferior de la atmdsfera, influye sobre 10s 
procesos meteorol6gicos. Los movimientos atmosftricos estdn claramente afectados 
por la presencia de fuentes y sumideros de calor y por la disipacibn de la 
energla cintt ica por friccidn, La transferencia de calor es principalmente una 
influencia termodindmica, mientras que la frlcci6n es un forzante esencialmente 
mecanico, 
Varios estudios se  realizaron acerca de ciclogtnesis explosivas. LaS 
simulaciones numtricas de ciclogtnesis costeras, bajas polares y *Comma clouds", 
permitieron analizar la e s t r u c t u r a  de esos sistemas. Se asegura que en el 
desarrollo de tales tormentas son importantes a) la baroclinicidad de las ondas 
planetarias,  b) el calor l a t en te  liberado en la condensacien Y c) el 
calentamiento desde superficie (Orlanski, 1986). Si bien la liberaci6n de CalOP 
la ten te  es el rnecanismo mds importante para darle un ca r i c t e r  explosivo a la 
tormenta (OrlansKi y Polinsky, 19841, la atmdsfera seca tendrla 10s ingredlentes 
necesarios para el desarrollo de 10s ciclones. 
Varios t rabajos  publicados en la Oltima d6cada han t r a t ado  de determlnar la 
manera en que impactan 10s flujos de calor desde la superficie del mar sobre 10s 
ciclones. A priori, es te  tema aparece como bastante controvertido a juzgar por 
las  conclusiones de 10s diferentes  estudios. Algunos trabajos indican que 10s 
flujos de calor por de t ras  del f r en te  f r lo  tienden a des t ru i r  el contraste de 
temperatura, inhibiendo el desarrollo. Qtros, proponen que 10s flujos de calor Y 
humedad inestabilizan la baja tropdsfera, favoreciendo el desarrollo. Entre  10s 
primeros podemos c i t a r  a Danard y Ellenton (1980). Estos autores sugieren que el 
calentamiento en superficie hace decrecer la baroclinicidad en las capas bajas 
por calentamiento (enfriamiento) de las regiones con advecci6n f r l a  (caliente) 
atenuando el desarrollo. Encontraron que la tasa de profundizaci6n de un cicl6n 
en un caso real en el Atlantico Norte, disminuy6 un iOX como consecuencla de 10s 
f lujos  superficiales. Tambitn Nuss y Anthes (1987) indican que la remoci6n 
completa de 10s flujos de calor disminuye un 25x la intensificaci6n de un cicl6n 
marino de lati tudes medias idealizado. Sin embargo, si bien en algunos casos 10s 
flujos desde superficie atenaan el desarrollo dkl ciclbn, estos autores seflalan 
que en o t r a s  situaciones, el calentamiento a1 noreste de la baja en superficie 
puede incrementar el desarrollo, 
Por el contrar io,  o t r o s  investigadores repor tan  que 10s flujos de CalOP 
superficiales provocan desde pequeflos has t a  grandes incrementos en la  
profundizacidn ciclsnica: 3% en un cicldn de desarrollo explosive en el Pacific0 
Norte (Kuo y Reed, 1988); 25% en la "Queen Elizabeth I1 stormw de setiembre de 
1978 (Anthes e t  al., 1983); y 127% en la  costa e s t e  de 10s Estados Unidos, 
inmediatamente antes  de la etapa explosiva de la "Presidents' Day stormn de 
febrero  de 1979 (Uccelini e t  al., 1987). Asimismo Bosart  (1981) y Reed y 
Albright (1986) indican que el calentamiento superficial cont r ibui r la  a1 
desarrollo de 10s ciclones a t r a v t s  de un decrecimiento de la estabilidad 
e s t a t i c a  de la t ropdsfera  media e infer ior ,  que crea un estado lniclal 
favorable ,  
La conclusi6n que se desprende de estas  investigaciones es que el mecanism0 de 
rapida profundizacidn no esta atado directamente a 10s flujos superficiales. En 
algunos casos son necesarios flujos concurrentes de calor y humedad para que 
opere el mecanismo, mientras que en o t r a s  situaciones no son necesarios. 
Esta  var iada influencia de 10s flujos superficiales puede ser  entendida en 
t&rminos de la ecuacicln omega cuasigeostrdfica y de factores geogPAfic0~. De 
acuerdo con la ecuacidn omega, un calentamiento diabatico positivo andmalo puede 
cont r ibui r  a1 desarrollo ciclbnico. Tal anomalia ocurre en regiones de flujos 
superficiales de calor sensible positivos y en regiones donde el cal0r lotente 
e s  liberado por condensacidn y precipitaciCtn. El f lujo de calor la tente  de 
superficie no en t ra  directamente en la ecuacien. TamblCn la ciasica ecuacidn de 
desarrollo de Petterssen-Sutcllf f e (Sutclif fe, 1947; Petterssen, 1956) considera 
indirectamente el efecto del calentamiento superficial. Esta ecuaci6n vincula la 
tendencia de vorticidad en superficie con la adveccldn de vorti€idad en el nivel 
de no divergencia y con la tendencia del espesor, la cual incluye el camblo en 
el espesor debido a1 suministro 0 remoci6n de calor (a t ravbs  del laplaciano del 
calentamiento superficial), En consecuencia, el impacto de 10s flujos de calor 
sobre la tendencia de vorticidad en la superficie depende de la distribucibn del 
calentamiento, relativo a 10s procesos de la escala sinbptica dominantes. 
Si la atmbsfera ya es tuviera  suficlentemente hameda (debido a f lujos  
precedentes) el efecto de nuevos flujos concurrentes serla pequeflo. Por o t ro  
lado, cerca de las  costas orientales de 10s continentes, donde la modificacibn 
de las masas de a i r e  es rapida, el efecto de 10s flujos concurrentes puede se r  
mayor. Posiblemente t s t e  sea el caso tambitn de la discontinuidad en t re  el hielo 
marino y el octano abierto. Ademas, 10s flujos de calor senslble pueden tambitn 
e j e rce r  un efecto positivo a travGs de frontogtnesis costera y ciclogtnesis 
secundaria inducida por la yuxtaposicibn de a l re  calentado desde abajo por el 
octano caliente, y a i re  f r lo  no modlficado cercano a la costa (Uccelini e t  al., 
1987). 
De acuerdo a una reciente teorla propuesta por Emanuel (1986) y Emanuel Y 
Rotunno (1988), la adicibn de calor provista por 10s flujos superficiales juega 
un rol relevante en el rapid0 desarrollo de las tormentas tropicales, Y tambitn 
de las  bajas polares. Estos autores sugleren que 10s flujos superficiales de 
calor y humedad elevan considerablernente la temperatura potencial equivalente 
del a i r e  que penetra en el ciclbn, ejerciendo una significativa influencia en su 
intensificacibn. Sin embargo Kuo y Reed (1988), a1 describir  una ser ie  de 
simulaciones numtricas de un ciclbn marino explosivo, muestran que 10s flujos 
superficiales no tuvieron un impacto significative sobre el deiarrollo durante  
la e tapa de rdpida profundizaci6n de la tormenta. La conclusibn es que el 
mecanismo postulado por Emanuel y Rotunno no es una condicibn necesarfa para la 
prof undizacibn explosiva. 
5.2 Forzante  mechnlco 
La turbulencia no solamente e s t a  causada por 10s flujos superficiales de 
calor, sino ademas por la mezcla debida a la cortante del viento. Overland 
(1985) destaca que la producci&n de turbulencla en la capa llmite de las a l tas  
la t i tudes se debe principalmente a la cortante  vertical del viento horizontal. 
Si s e  enfatiza el rol del perfil vertical de la velocidad del viento, teniendo 
en cuenta el efecto de la rotacibn te r res t re , .  la capa l i m i t e  planetaria puede 
s e r  corrsiderada como la capa de 'EKman. En la capa llmite la cantidad de 
movimiento se t ransf iere  principalmente por turbulencia. La fuerza de viscosidad 
vertical  es comparable en magnitud a la fuerza de Coriolis y a la fuerza debida 
a1 gradiente de presibn. Cualitativamente las caracteristicas mas notables de la 
capa de EKman son: 
a) el viento t iene una componente dirigida hacia las presiones menores, 
b) el flujo vertical  de masa en el tope de la capa es igual a la convergencia 
horizontal de masa, y 
c) la velocidad vertical  en el tope de la capa es proporclonal a la vorticidad 
geos t rbf ica .  
Si bien la es t ruc tura  detallada de la atmttsfera inferior en realidad es bastante 
diferente de la espiral de Ekman, en la atm6sfera real se observa, como predice 
esa teoria, que el t ransporte  de masa horizontal en la capa llmite esta  dirigido 
hacla las ba jas  presiones (Holton, 1979). 
Estudios realizados para tormentas oceanicas (Fleagle y Nuss, 1985) muestran 
que la distribuci6n de la velocidad vertical en el tope de la capa llmite estd 
determinada principalmente por la convergencia de Ekman, inducida por la 
fricci6n superficial. En Fleagle e t  al. (1988) se discute que la interacci6n 
en t re  la capa llmite y la atmttsfera libre esta  principalmente confinada a laS 
regiones con ascenso de a i r e  a lo largo de las superficies frontales. Estas 
reglones estdn caracterizadas por una gran convergencia de Ekman. Aunque la 
interaccibn con la atmdsfera libre puede ocurr l r  de varias maneras, el proceso 
dominante por el cual la capa llmite influye en la escala sin6ptica es la 
relaci6n en t re  la convergencia cerca de superficie inducida por fricci6n y la 
asociada a1 t ransporte  vertical de calor y humedad en las regiones con ascenso 
de aire. 
Existe evidencia de que un decrecimlento de la longitud de la rugosidad del 
hielo marino antar t ico ,  e s t a  asociada con caldas locales en la presi6n en 
superficie. Como f u e  mencionado en el capltulo i, Mitchell y Senior (1989) 
realizaron va r i a s  simulaciones numtricas de la climatologla del invierno 
antArtico. Encontraron que un cambio en la rugosidad del hielo contribuye a la 
reducci6n de la presittn en superficie en las a l t a s  latitudes, Otros varlos 
estudios numtricos intentaron determinar la influencia de las variaciones de la 
extensi6n del hielo marino en el antar t ico y en el Artico. Sin embargo, en estos 
t raba jos ,  a1 remplazarse el hielo por agua llquida se  a l te raron  tambitn 
fuer temente 10s flujos turbulentos de calor; es decir, no se  aislaron 10s 
efectos de la fricci6n en superficie. 
Es infrecuente encontrar  estudios de sensibilidad a1 forzante  mecdnico 
superficial  realizados con modelos reglonales de a l ta  resoluci6n. POP ejemplo 
Kuo y Reed (1988) in ten taron  determinar cuantitativamente 10s forzantes y 
procesos fisicos responsables del desarrollo de un CiCl6n explosivo en el 
Paclfico Norte. Esta tormenta, descripta por Reed y Albright (1986), presenta 
algunas caracterlsticas similares a1 caso estudiado por nosotros. Kuo y Reed 
consideraron poco significative el impacto de la rugosidad del octano, a pesar 
de que a1 eliminar la fricci6n superficial  del octano, encontraron que be 
produce una profundlzaci6n adicional de unos 5 a 7 hPa. Si bien se demostr6 que 
en ese sistema la liberacibn de calor l a t en te  fue  esencial para su  rdpldo 
desarrollo, en las simulaciones empleadas para tes tear  la rugosidad se tom6 una 
atm6sfera seca. 
Las tormentas extratropicales camo las presentadas aqul, se generan sobre el 
octano abierto y desputs de algunas horas penetran en la regi6n cubierta por 
hielo, o bien se generan directamente sobre la banquisa. El me&r entendimiento 
de es tos  ciclones por c i e r to  exige un mayor estudio del rol del hielo como 
forzante  mecllnico superficial  en las a l t a s  lati tudes.  La rugosldad de la 
superficie y 10s coeficientes de a r r a s t r e  sobre el hielo marino son mayores que 
sobre el ocOano abierto. Este hecho debe ser  representado en la parametrizaci6n 
de la capa limite para determinar 10s efectos del campo de hielo, ya sea para 
pron6sticos del tiempo, o para modelos de escala climatica. En nuestro caso, 
interesados en 10s problemas del pron6stico del tiempo, investigaremos la 
respuesta de la atmbsfera en un tiempo f ini to  a la rugosidad del hielo que cubre 
la Antartida y 10s mares adyacentes. 
5.3 Experimentos realizados 
La tabla I presenta un resumen de 10s experimentos realizados. Los PPimePOS 
t r e s  (Termo, SuaveHC y NoHielo) fueron diseflados para tes tear  la sensibifidad a 
las caracterlsticas de la banquisa. Estos experimentos se aplicaron t an to  a la 
tormenta del Paclfico como a la tormenta desarrollada sobre el Weddell. En el 
primer caso se  podra ver el impact0 sobre un ciclbn en estado 'maduro, y en el 
segundo, la influencia de la banquisa en la etapa de formacidn. 
5.3.1 Experiment0 Termo 
LaS regiones donde el hielo tiene poco espesor, son una fuente de ubuoyancyw 
para la  baja tropbsfera.  En part icular ,  en las regiones cercanas a1 borde 
hielo-octano abierto, se sabe que es grande la variabilidad espacial y temporal 
de 10s flujos superficiales. Estas zonas con relativamente altos flujos de calor 
tenderan a incrementar el acoplamiento en t r e  la superficie y la atm6sfera libre. 
Los modelos numtricos de la atm6sfera han tradicionalmente usado condiciones de 
superficie (temperatura de superficie sobre el mar, espesor y distribuci6n del 
hielo marino) f i jas ,  despreciando as1 10s efectos de una variacibn en estos 
f orzantes .  
De acuerdo a MiyaXoda y S i r u t i s  (1983a), la especificacibn del espesor del 
hielo es  el parametro .mas relevante en el modelado numtrico del balance de 
energla sobre el mar helado. Un espesor constante de dos metros es en general 
asumido por el modelo LAHM para calcular el flujo de calor a traVtS del campo de 
hielo. Otros modelos ta les  como el modelo global de la Meteorological Office 
(Gran Bretafla), usado por Mitchell y Senior (1989) para simular la climatologla 
del invierno antartico,  tambitn toman un valor de dos metros. En el hemiSfePi0 
n o r t e  el espesor del hielo marino es apreciable, pudiendo superar ese Valor: 
Hibler (1979) da un espesor promedio de 3 a 4 metros. Este espesor, si bien 
puede s e r  adecuado para el Artico, resulta excesivo para el hielo antartico. 
Segttn recientes  observaciones la mayor par te  del hielo marino antar t ico es 
relativamente delgado, con un valor medio quizas de s610 medio metro en invierno 
(Allison, 19891. 
A1 v a r i a r  el espesor del hielo se modifica, por la ecuaci6n 4 .12 ,  la 
temperatura de superficie Sobre el mar helado. En consecuencia, por la ecuacldn 
( 1 )  ( 2 )  ( 3 )  F l u j o s  de  
Nombre de  l a  Z a d F l u j o s  de c a n t i d a d d e  
S i m u l a c i 4 n  0 h i e  1 o  c a l o r  m o v i m i e n t o  
(cm) (m) ( s i / ~ o )  (SI /NO) 
C o n t r o l  16 .82  0 , 0 3 2  2 S i S  i 
Termo 0 
Suave 0 .1682  
HC 
N o H i e l o  0 .1682  
SFC 
SFM 
Suave 0 .1682  0 .00032  
HCO 
( 1 )  ZO: a l t u r a  de l a  r u g o s i d a d  d e l  h i e l o  m a r i n o  y de 1 0 s  
c o n t i n e n t e s  ( t e r r e n o  p l a n o )  
( 2 )  a: c o e f i c i e n t e  de l a  f 4 r m u l a  de  ~ h a r n o c k  p a r a  l a  
r u g o s  i dad  s o b r e  e 1 oceano  ab i e r t o ,  z0=a*v2 /g  
( 3 )  dh je lo :  e s p e s o r  d e l  h i e l o  m a r i n o  
Tabla I: Resumen de l o s  exper  imentos  de s e n s i b i  1 i d a d .  
(4.3)' var l a  el f lujo de calor sensible. A su vez, se a l t e r a  la t a s a  de 
evaporacidn (4.4) pues q(Z0) es la relaci6n de mezcla de saturaci6n evaluada 
a la nueva temperatura de superficie. La presencia de hielo en el mar reduce 
substancialmente la transferencia de calor sensible y latente desde el Ocean0 
hacia la atmdsfera, 
En la simulaci6n Termo se toma el caso extremo en que el espesor del hielo 
marino sea cero; en cambio en el Control, se considera un espesor de 2 m, que es 
mayor a1 observado. Asl, en el caso Termo se permite la transferencia vertical  
de calor sobre hielo marino en t re  la superficie y la atmdsfera, en tan to  que en 
el Control es te  intercambio esta  fuertemente reducido. En ambos experfmentos la 
rugosidad del hielo es la misma (ZO= 0.1662 m). Comparando la soluci6n Termo 
con el Control se podra determinar c6mo influye la banquisa como fOPZante 
termodinamico. 
5.3.2 Experfmentos SuaveHc y NoHielo 
El objetivo del segundo experimento de sensibilidad (caso  suave^^) es estudiar 
el efecto de la rugosidad del hielo en la Antartida. Este experiment0 asume 
hielo aerodin8mlcamente suave (rugosidad Z~=0.001682 m), mientras que la 
An th r t lda  y la banquisa en el Control son aerodinamlcamente rugosas 
(Z0=0.1682 m). Se utiliz6 la mlsma distribuci6n de hielo marino que en las 
simulaciones anteriores (climatol6gica de setiembre), con un espesor unlforme de 
dos metros. La menor rugosidad produce una disminucl6n en 10s coeficientes de 
intercambio CD y CH sobre hielo rnarino y sobre continentes (no sobre octano 
abierto),  fac tores  que aparecen en las expresibnes (4.1) a (4.4) de 10s flujos 
superficiales de cantidad de movimiento, calor sensible y humedad. En 
consecuencia, se producira un menor intercambio turbulent0 vertical en la capa 
de superf icie. 
En el caso S u a v e ~ c  no s6lo es afectado el flujo de cantidad de movimiento sin0 
tambitn el flujo de calor. Sin embargo, dado que el hielo permanece con un 
espesor muy grande, el efecto de aislante ttrmico se mantiene y el intercambio 
de CalOP cont inuara siendo muy limitado, En defini t iva,  la modificacl6n 
realmente significativa que se introduce es en el intercambio de cantidad de 
movimiento sobre hielo. 
El modelo toma una a l tura  de la rugosidad del hielo marino de Z0=0.168E m. 
Este valor coincide con el promedio anual para continentes en lati tudes medias. 
Como referencia podemos compararlo con las rugosidades consideradas en otros  
modelos. Por ejemplo, el modelo global del BMRC (Australia), toma un valor de 
ZO de 0.17 m sobre t i e r r a  y 0,001 m sobre hielo marino (Har t ,  19891. El 
modelo de circulaci6n general de la Meteorological Office (Gran Bretalla) usa 0.1 
m sobre t i e r r a  y mar helado (Mitchell y Senior, 1989). 
Los valores de CD estimados por el modelo son elevados, compar&ndolos con las 
observaciones an tes  mencionadas. En el caso S u a v e ~ c  se redujo cien veces la 
a l tu ra  de la rugosidad (Z0=0.001682 m). Si bien parecerla a priori poco realists 
reducir t an to  Zo, hay que tener  en cuenta que el modelo 'sientew el cambio a 
t r a v t s  de CD, que depende del logaritmo de Zo (ln(Zo)). El c o e f i ~ i e n t e  de 
a r r a s t r e  disminuy4 en esta  simulaci6n unas t r e s  veces su valor. original. En la 
mayor par te  de la banquisa varla en t r e  1.0x10-~ y 1,5x10'~, except0 en laS zonas 
donde la estabilidad estatica es muy alta,  donde toma valores aan menores. Estos 
valores son compatibles con mediciones tomadas bajo condiciones de hielo suave. 
En es te  experimento las condiciones aerodinamlcas de las superficies del octano 
ab ie r to  y del hielo marino son similares,  desapareciendo la  a b r u p t a  
discontinuidad presente en el Control en el borde de la banquisa. 
El siguiente experimento (NoHielo) es una coqbinaci4n de 10s casos Term0 y 
 suave^^. La zona de la banquisa presenta ahora condiciones semejantes a las del 
mar abierto.  ~l tomar Z0=0.001682 m y espesor del hielo nulo, es una 
superficie aerodinamicamente suave y que no lnhibe 10s flujos de calor sensible 
y latente. Si bien similares, las nuevas condiciones no son equivalentes a las 
del octano abierto, pues la rugosidad es f i ja  (en el octano, en cambio, depende 
de la velocidad del vientol. 
5.3.3 Experimentos  adicianaies 
Dado que la fase de desarrollo explosivo del primer cicl6n ocurri6 sobre el 
octano, s e  realizaron t r e s  simulaciones en las cuales se a l t e ran  10s flujos 
superficiales de calor y cantidad de movimiento tambitn sobre el octano (ver 
tabla I). 
Como se discuti6 en el capltulo 4, 10s flujos superficiales de calor asociados 
con la tormenta AB inicialmente son dtbiles, per0 a medida que el cicl6n cobra 
intensidad tambitn crecen 10s flujos, Estos son marcadamente positivos en el 
sec tor  f r i o  del sistema y dtbilmente negativos por delante del cicl6nI en la 
regibn afectada por la advecci6n cllida. ~ s t o  hace que dlsminuya el contraste de 
temperatura, obstaculizando un mayor desarrollo. Sin embargo, se vi6 tambitn que 
10s flujos pueden tener  un efecto favorable a1 calentar y humedecer el aire  que 
circula cerca del octano y que luego gana a l tura  cerca del frente. 
Con el objetivo de determinar cuAl de estos  efectos (negative o positivo) 
domina, se realizb una simulaci6n en la cual se eliminaron 10s flujos de calor 
superficiales en todo el dominio (caso SFC, Sin Flujos de Calor). La rugosidad 
de la superficie ( tan to  para el hielo y 10s continentes como para el octano) y 
las caracterlsticas do la banquisa se 'conservan como en el Control, 
El segundo experimento es analog0 a1 anterior,  pero elimlnando en este  caso 
10s flujos superficiales de cantidad de movimiento en todo el dominio del modelo 
(caso SFM, Sin Flujos de Cantidad de Movimiento). En el  octano la 
parametrizacibn de la rugosidad es d i s t in t a  que sobre hie10 marino o 
continentes. Sobre el octano depende de la intensidad del viento, mientras que 
en el o t r o  caso es fiJa, Teniendo en cuenta 10s fuer tes  vientos que se  formaron 
cerca de la superficie del mar, la simulacidn SFM resulta interesante Para 
explorar el efecto de la rugosidad del octano durante la etapa de profundizaci6n 
explosiva. Este experimento tambitn se realiz6 para el ciclbn formado sobre la 
banquisa. 
Por t?tltimo, se  realiz6 o t r o  experimento para explorar con m i s  detalle la 
importancia de la friccibn superficial (caso S u a v e ~ ~ o ) ,  en el cual 10s ValOPeS 
de rugosidad superficial  para el octano y para continentes y hielo marino, 
fueron reducidos a1 l x  del valor control (tabla I). Es decir, este experimento 
es similar a1  suave^^, pero en este caso se reduce la rugosidad no s6lo sobre la 
banquisa y 10s continentes, sino tambitn sobre el octano. 
5.4 Sens ib i l fdad  de la  tormenta generada sonre  mar a b i e r t o  
a  l a s  c a r a c t e r i s t i c a s  del  hie lo  a n t h r t i c o  
5.4.1 Resultadus del experimento Termo 
La primera tormenta se gener6 sobre el octano abierto y alcanzd su maxima 
intensidad cerca del borde de la banquisa, donde se encuentran 10s mAXimOS 
flujos superficiales de calor, sugiriendo una posible influencia t trmica desde 
la  capa de superficie. 
El efecto inmediato en el caso Termo es un brusco aumento de la temperatura en 
superficie sobre el mar adyacente a la Antartida. El a i re  a1 abandonar el 
continente an td r t i co  s u f r e  un muy intenso calentamiento en la costa. Este 
ascenso de temperatura afecta la zona f r l a  del sistema, El calentamiento se 
extiende en forma de domo sobre el Mar de Bellingshausen, por debajo de 10s 750 
hPa. Como consecuencia disminuye la baroclinicidad a1 disminuir el contraste 
t t rmico  con el sector  caliente del sistema. El maxlmo calentamiento sobre la 
capa limite (unos 9OC en 850 hPa) ocurre a1 sudeste de la peninsula, debido a 
muy f u e r t e s  f lujos  de calor en la costa adyacente, vientos del es te  Y una 
ab rup ta  pendiente topogrifica que obliga a1 a i r e  calentado en SUpePfiCie a 
cobrar  a l t u r a  ripidamente. En el caso Termo, 10s flujos negatlvos de calor 
sensible se  mantienen sobre el sector  caliente del sistema sin mayores 
modificaciones. Sobre el Mar de Weddell 10s flujos de levemente negativos 
pasaron a ser  ligeramente positivos. 
Los flujos de calor positivos son muy intensos, pero estAn concentrados en un 
estrecho sector  paralelo a la costa. Los mdximos valores, cercanos a 10s 500 
~ m - 2 ,  se  alcanzan en la zona donde mayor es la velocidad del viento que 
sopla desde el sur. M a s  a1 norte, 10s flujos se debilitan ripidamente Pues el 
a i r e  ya fue calentado inmediatamente a1 abandonar el continente, En particular, 
a1 norte  de la banquisa 10s flujos son bastante menores que en el Control. 
La formacibn de vapor sobre el agua depende principalmente de lo baja que estG 
la temperatura del a i r e  respecto a la temperatura de superficie. En el caso 
Term0 el a i re  puede contener mas vapor, debido a1 aumento de temperatura que se 
regis t ra ,  per0 atin asl, la cantidad de vapor que se requiere para s a t u r a r  de 
humedad el a i r e  proveniente del continente es pequefla. A1 soplar vlento muy 
fP l0  sobre la superficie relativamente calida del Mar de Bellingshausen, la 
evaporacidn del agua proporciona mas humedad de la que el a i re  puede contener, 
condensandose el exceso en forma de gotitas o cristales de hielo, formandose 
niebla(*). EI a i re  es ta  demasiado f r io  para contener mucho vapor de agua. 
Las d i fe rentes  condiciones en el calentamiento desde superficie causan una 
variacibn del peso por unidad de volumen [pg) del a i r e  sobre la zona 
afectada. A1 s e r  calentado el a i r e  en contact0 con la superficie, es mas 
liviano, aumentando la fuerza ascensional (l*buoyancyn: -pg) y por lo t a n t o  
tendiendo a incrementar la interaccibn e n t r e  la capa de superflcie y la 
atm6sfera libre, 
Se obtuvo una generalizada disminucibn de la presibn en ~uper f i c i e  en toda la 
zona cubierta por hielo. No obstante, la trayectoria del centro de la baja en 
superf icie  pr lct icamente es la misma que en el Control. En la fig.5.ib se 
observa la distribucidn de la diferencia de presibn a las 48 horas. La 
disminuci6n es mas notoria en las zonas en que son mAximos 10s flujos de calor 
ascendentes, sobre todo a1 su r  de la Peninsula en el Mar de Weddell, donde se 
alcanza una diferencia de 12 hPa a las 46 horas. En el Mar de Bellingshausen, 
inicialmente la mayor diferencia se da cerca de la costa y lejos del centro de 
la  baja. Posteriormente esta  perturbacihn es advectada hacia el noreste. En 
t an to ,  el cent ro  del cicl6n y el sector  caliente del sistema resu l tan  poco 
afectados. El calentamiento superficial tiende entonces a formar un cicl6n menos 
profundo, dado que la disminucibn de presidn es despreciable en el centro de la 
baja, per0 bas t an te  marcada en el sector  f r i o  del sistema y a1 s u r  de la 
Penlnsula. En general, las zonas de maximo decrecimiento de la presidn coinciden 
con las zonas de maximo calentamiento sobre la capa llmite. 
(w)Nota: Las nieblas d e  vapor se forman fticilmente sobre las aguas abiertas de 
las regiones polares en invierno. Este tipo de niebla, a veces recibe el nombre 
de humo del Mar Artico. E l  agua estb a la temperatura de fusi6n del agua de mar 
( - 2 O C )  mientras que la temperatura del aire puede estar cercana a -30°C. La 
evaporaci6n en estas circunstancias es rbpida y la humedad adquirida satura un 
gran volumen de aire que circula sobre el agua no congelada. Dado que la 
evaporacibn absorbe calor del agua (enfribndola) y ademlls la superficie cede 
calor sensible, puede ocurrir que el agua se congele, cerrando una fUt?nte de 
calor y humedad Para el aire. En tal caso se Produciria una interaccidn de tipo 
negativo: sus efectos tienden a oponerse a las causas, Sin embargo, podrla 
ocurrir que 10s rnovimientos dei nielo y la circulaciCln del agua bajo el hielo, 
vayan remplazando el agua cuya superficie se ha enfriado y las zonas abiertas 
puedan mantenerse a8n con esta pCrdida de calor. 
La fig.5.2 muestra la energla cinttica en un corte  vertical en la direccibn 
oeste-este sobre el hielo marino a t r a v t s  del centro del CiCl6n a las 36 horas 
(6-002). La posici6n de la baja en superficie esta setlalada con la l e t r a  B. La 
energla cinttica es ta  principalmente concentrada a1 este de la baja, El j e t  eSM 
situado en 65O0, cerca del nivel 300 hPh, El panel b-.muestm la diferencia entPe 
la simulacibn Termo- y el -Control, Si bien surgen tan to  pequetlos aumentos como 
disminuciones, en el balance la turbulencia ttrmica en las capas bajas tiende a 
disminuir la energla cinttica sobre el hielo marino. Los mayores cambios se 
producen por delante de la baja, en el sector de maximo ascenso. La perturbacibn 
llega a a fec tar  la zona del jet, aunque en poca magnitud. 
El impacto sobre la dindmica del slstema se puede apreciar  mediante la 
vorticidad relativa. La fig.5.3 presenta el mismo corte vertical  que la fig.5.2, 
per0 para la vorticidad relativa. Los cambios son claramente poco significativos 
sobre todo por encima de 10s 900 hPa, implicando que el desarrollo en la 
trop6sfera media y superior no varla  en ambas simulaciones. Los cambios en la 
e s t ruc tu ra  vertical  del sistema estan totalmente restringidos a la capa llmite. 
Hay que tener  presente, sin embargo, que el cicl6n esta  ya en su etapa madura. 
La gran turbulencia que provoca el calentamiento superficial tiende a destruir  
el f r e n t e  f r l o  cerca de la superficie, y la vorticidad cicl6nica que t iene 
asociada. En la simulacidn Termo la vorticidad relativa sobre el centro de la 
baja  e s  menos cicl6nico. Es  decir, alrededor de la baJa en superficie el 
movimiento t iende a desacelerarse. No obstante,  estos cambios son de una 
magnitud pequefla y no alteran el desarrollo general del sistema, 
5.4.2 Resultadus de 10s experimentos  S u a v e ~ c  y NoHielo 
Estos experimentos exploran el impacto de la reducci6n de la rugosidad de la 
banquisa. Las diferencias e n t r e  las simulaciones Control y S u a V e ~ c  e9tAn 
limitadas principalmente a la regi6n. a1 s u r  del borde de la banquisa, No 
obstante, hay tambitn algunos pequefios cambios sobre SudamCrica (dado que se 
cambib la rugosidad de 10s continentes), que no serAn discutidos aqul. Respecto 
a la influencia de ese continente, en OKMM se describen algunos experimentos 
adicionales, encontrandose que el sistema es practicamente insensible a la 
topograf la  de Sudamtrica, 
La fuerza de fricci6n es principalmente una fuerza que se opone a1 movimlento. 
Luego, la reduccibn de la rugosidad superficial resulta en vientos mas intensos 
cerca de superficie, con incrementos que superan 10s 6 msei en aleunas zonas. En 
par t icu lar ,  en el caso S u a v e ~ c  aumenta la intensidad del f lujo cAlido por 
delante de la baja. En esa regidn, la energla c in t t ica  aumenta en todo el 
espesor de la t ropbsfera  (fig.5.2~1, aunque la magnitud del aumento es 
relat ivamente poco significativa cornparandolo con la energla c in t t ica  que 
desarrolla el Jet ,  
La fig.5.4 muestra el campo de divergencia (a1 su r  de 60°S) sobre la capa de 

El espesor de dos metros para la capa de hielo marino no fue modificado Y en 
consecuencia 10s flujos de calor casi no se  modifican. Si bien de pequefla 
magnitud, a1 menos cualitativamente 10s principales cambios se dan en el Sector 
caliente del sistema, cerca del borde de la banquisa, A1 ser  menos rugoso el 
caso  suave^^, disminuye la turbulencia mecanica y el a i re  cede menos calor hacia 
la superficie. Recordando que en la simulaci6n Termo 10s flujos negatives no 
varlan respecto a1 Control, se encuentra que sobre la intensidad de 10s flujos 
de calor hacia abajo, no influye el espesor sino la rugosidad del hielo. 
En el caso S u a v e ~ c  hay un mayor calentamiento sobre la capa llmite en la costa 
a n t a r t i c a  y a1 su r  de la Penlnsula. Este calentamiento se debe a la mayor 
adveccibn caliente sobre esa zona debida, principalmente, a la intensificacibn 
de 10s vientos. Contribuyen, en menor medida, 10s menores flu jos superf iciales 
de calor hacia abajo. Esta advecci6n calida es forzada a ascender, dado que la 
penetraci6n en el continente es obstaculizada por la presencia de la topografla 
y 10s vientos catabdticos, como se especula en Mitchell y Senior (1989). 
Asociada con es te  aumento del flujo del norte, en la f ig.5.4~ se observa un gran 
aumento en la convergencia a1 sudoeste de la Penlnsula. 
El efecto de una menor rugosidad superficial sobre la presi6n a nivel del mar, 
ser la  tender a formar una baja mas profunda, dado que se  disminuye el transporte 
de masa hacia el centro del cicl6n. Sin embargo, la principal disminucibn en la 
presl6n no se regis t ra  sobre la baja, sino cerca de la costa del continente. La 
fig.5.1~ muestra  las diferencias en la presl6n a nivel del mar respecto a1 
Control, a las 48 horas, La principal disminuci6n (7.8 hPa) coincide con la zona 
en que converge la adveccibn cdlida a1 sudeste de la baja en superficie. El 
mayor responsable de la disminuci6n de presibn no es, por tanto,  la reducci6n 
del t ransporte  de EKman, sin0 el ascenso forzado del flujo del norte  a1 llegar 
a1 continente. La forma de la anomalla es completamente similar a1 aumento de 
temperatura sobre la capa llmite. Como la mayor disminuci6n de presi6n no es en 
el CentPo del cicl6n, sin0 a1 s u r  y en sus flancos, la baja en el caso S u a v e ~ c  
es alg0 mas "chatan, Respecto a la t rayector ia  seguida por la tormenta, es muy 
similar a1 Control, 
En el caso Termo, a1 reducirse el espesor del hielo hasta cero, se vio que el 
calentamiento superficial se opone a un mayor desarrollo cicl6nico a1 reducir la 
baroclinicidad en las capas bajas. Se produjo un decrecimiento en la energia 
cinCtica y en la vorticidad cicl6nica. En el caso  suave^^, a1 reducirse la 
a l t u r a  de la  rugosidad en 10s hielos an tar t icos ,  se  vio que se produce un 
increment0 en la energla cinttica y en la vorticidad cicl6nica del sistema. Si 
el campo de hielo del modelo fuese remplazado por agua llquida o por hielo 
uniforme y suave de poco espesor, se  a l t e ra r l an  simultaneamente 10s flujos 
superficiales de calor y cantidad de movimiento . Este caso estd representado 
por la simulaci6n NoHielo y permite explorar si la banquisa actaa como un 
forzante que favorece o se opone a1 desarrollo. En general las perturbaciones 
que aparecen en el campo ttrmlco son muy similares a 10s del experiment0 Termo, 
mientras que las diferencias en el campo de movimiento son semejantes a las del 
caso S u a v e ~ c .  Se produce un decrecimiento en la presibn a nivel del mar 
(fig.5.id) de una magnitud y extensi6n semejantes a las del caso Termo, per0 con 
las mdximas variaciones situadas sobre la costa como en el caso S u a v e ~ c .  Las 
diferencias que se observan en la energla clnttica (fig.5.2d) y en la vortlcidad 
(fig.5.3d) son cualitativamente semejantes a1 caso S u a v e ~ c .  No obstante, tlenden 
a compensarse 10s efectos y el resultado net0 sobre la evolucidn del slstema es 
practicamente nulo. 
5.5 Sens ib i l idad  de la  tormenta generada s n b r e  mar abl'erto 
a  l o s  f l u j o s  s u p e r f i c i a l e s  s o n r e  e l  ocGano a b i e r t o  
5.5.1 Resultados de 10s experimentos SFC, SFM y ~ u a v e ~ ~ ~ ( * )  
Dada la poca sensibilldad que mostr6 la tormenta oceanica a cambios en las 
ca rac te r l s t i cas  de 10s f lu  jos superf iciales sobre 10s hlelos an tartiCOS, 
posiblemente porque la tormenta penetra en la banquisa ya madura, se crey6 de 
i n t e r t s  estudiar la influencia de estos procesos sobre el octano. 
El experimento SFC (Sin Flujos de Calor) se realiz6 con el f in  de determinar 
si 10s flujos superficiales de calor y humedad son un forzante que favorece 0 no 
a1 desarrollo de este  cicl6n. Los cambios que introduce en la es t ruc tura  de la 
atmdsfera este forzante pueden ser  observados a t r a v t s  de cortes verticales en 
la zona frontal. La fig.5.5a muestra un corte vertical  perpendicular a la zona 
f ronta l  sobre el octano abierto, para el Control a las 30 horas, de temperatura 
potenclal y velocidad ver t ica l  (w), El segundo panel (5.5b) exhibe la  
dlferencia de o e n t r e  el Control y el experimento SFC. La solucidn Control 
es  t lpica de 10s f ren tes  fr ios  como ya fue  mencionado en la seccl6n 3.1. Por 
delante de 10s mayores gradientes horizontales de temperatura potencial se ubica 
la principal zona de movimientos ve r t l ca l e s  ascendentes (w negative), 
maximos cerca de1 nivel 500 hPa, mientras que por de t ras  del f r en te  f r i o  se 
tienen movimientos descendentes. 
En el experiment0 SFC surgen t an to  aumentos como dlsminuciones en el campo de 
velocldad ver t ica l  respecto a1 Control. Sin embargo 10s cambios son de una 
magnitud pequefla, especialmente por enclma de 850 hPa. En partlcular, en la zona 
de ascensos por delante del f ren te  las variaciones son insignificantes. Respect0 
a1 campo ttrmico, en el Control 10s gradientes de temperatura en el Sector fri0 
cerca de superficie, son bastante dtbiles debid0 prlncipalmente a 10s flujos de 
calor desde el octano, que tienden a calentar la zona con adveccldn f r l a  en 10s 
niveles inferiores de la atmbsfera. Por el contrarlo, en la simulaci6n SFC 10s 
gradlentes  horizontales son conslderablemente mayores por detrds  del f ren te  
(*)Nota: Los t res  experimentos que se describen a continuaci6n esthn incluidos 
en el trabajo de OKMM. 
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Fieura  5.1: Torrnenta generada sob re  mar ab ie r to ,  e l  6-122: p r e s i b n  
a n ive l  de l  mar de la simulaci6n Cont ro l  (panel a, cada 4 hPa); y 
di ferenc ias (cada 1 hPa) con las sirnulaciones (b) Termo, (c) SuaveHC y (d) 
NoHielo. 
Flgura 5.2: Tormenta generada Sobre mar abierto,  e l  6-00Z: c o r t t  
ver t ica l  de la energla cinttica de la simulacibn Control (panel a, cada 50 
m2s-2) a t r a v t s  del centro del ciclbn (marcado con la l e t ra  B) a lo largo 
del  paralelo 69.5.S; y diferencias (cada 10 m2s-2) con 18s simulaciones (DI 
Termo, (c)  suave^^ y (d) NoHielo. 
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Figura  5.3: Torrnenta generada sobre mar abierto, e l  6-002:  c o r t e  
ver t ica l  de la  vorticidad re la t iva  de la sirnulacibn Control (panel a, cada 
2x10-55-1) a lo largo del paralelo 69.56,  a traVe3 del centro del ciclbn 
(marcado con la l e t ra  0 )  Y diferencias (cada l x l ~ r n - ~ s - ~ )  con Ias 
simulaciones (b) Termo, (c) SuaveHC y (d)  NoHielo. 
DIVERGENCIA EN L A  CAPA LlMlTE 
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Figura  5.4: Tormenta generada sobre mar ab ier to ,  e l  5-122: 
divergencia en e l  n ivel  sigma i n f e r i o r  del modelo. E l  primer panel 
corresponde a la simulaci6n Contro l  (isollnea cero en llnea gruesa y desde 
f l x 1 0 - ~ s - ~ ,  cada ~ x I o - ~ s - ~ ) .  El cent ro  del cicl6n (marcado con la l e t r a  B) 
e s t a  cerca del borde de la banquisa. Los valores negativos indican 
convergencia, Y 10s positives divergencia. Las d i ferencias (cada lx10'~s't) 
con las simulaciones (b) Termo y (c)  suave^^, estbn tomadas s61o en la zona 
de la banqoisa: e n t r e  10s paralelos 60.S y 80.S, y 10s meridianos 110.0 y 
40.0. 
fPi0, aumentando el cont ras te  de temperatura (es decir, no se destruye la 
baroclinicidad de las capas bajas como en el Control). Evidentemente, t ~ t o  es 
as1 debido a que el a i r e  provelllente de la Anthrtida no es calentado desde 
superficie a1 abandonar la banquisa. En la vertical, las diferencias aparecen 
caSi exclusivamente cerca de la superflce. Por encima del nivel 800 hPa, 
pr&cticamente no se  regis t ran cambios. 
. La confirmacibn del impact0 despreciable de 10s flujos d e '  Cal0P sobre la 
evoluci6n del cicl6n se  encuentra en la fig.5.6. Esta f igu ra  muestra la 
evoluci&n temporal del maxlmo de la energla cinktica promediada en la vertical 
p a r a  el  anal is is ,  el Control y d i f e r e n t e s  experimientos. La l lnea 
correspondiente a la simulaci6n SFC pricticamente coincide con la del Control, 
setlalando que 10s flujos de calor superficiales virtualmente no tienen ningan 
impact0 sobre la energla cinttica total  de la tormenta. 
En el caso SFM (Sin Flujos de Cantidad de Movimiento) fueron suprimidos 10s 
f lujos  de cantidad de movimiento desde la superficie, para  determinar la 
influencia de la superficie del octano como forzante mecanico. El corte vertical 
a t r a v t s  de la zona f ron ta l  (fig.5,5b) muestra por un lado que el campo de 
tempera tura  es  poco sensible a e s t a  variacidn, en particular conservando el 
dtbil  gradiente  horizontal en superficie, similar a1 Control. Por el contrario 
el campo de movimlento vertical se ve substancialmente afectado. La auSenCia de 
f lujos  de cantidad de movimiento en la superficie a l tera  la dinimica de la 
tormenta no solo en la capa llmite, sin0 a t r a v t s  de todo la tropbsfera, aunque 
10s mayores cambios se observan por debajo de 10s 700 nPa. En esa capa, las 
velocidades verticales del caso SFM son de menor magnitud que en el Control, 
t an to  en la rama ascendente como en la descendente de la circulaci6n frontal. 
Este hecho se debe a la ausencia de t ransporte  de Ekman en el caso SFM. En la 
t rop6sfera  media y superior,  en tan to ,  las  velocidades verticales tienden a 
incrementarse en forma similar a 10s resultados de Valdes y Hosklns (1988) para 
un sistema barocllnico Sin fricci6n superficial, 
El efecto sobre el desarrollo general de la tormenta fue un notable increment0 
en su intensidad, como se observa a t r a v t s  de la evoluci6n de la energla 
cintt ica (fig,5.6), que en este  caso no sdlo sobrepasa a la energla CinttiCa del 
Control, sino tambitn a la del anilisis. Tambitn se aprecia la lntensificacl6n 
en el aumento de la circulacibn vertical en las capas medias y al tas  (fig.5.5). 
Comparando 10s paneles de esa figura resulta Clara que la disminuci4n de la 
friccibn superficial tuvo consecuencias mAs importantes para la intensificacl6n 
de la tormenta oceanica que la eliminaci6n de 10s flujos de calor. 
En el caso  suave^^^ (Hielo, Continentes y Octanos rlsuavesH) se reducen cien 
veces 10s coeficientes de rugosidad, respecto a 10s valores usualmente tornados. 
En esta  simulacl6n dlsmlnuye la presibn a nlvel del mar mlnima, acercandose a la 
del anillisis, per0 la t rayector ia  de la tormenta practicamente coincide con la 
del Control. En la fig.5.7 se observa la evoluci6n temporal de la mlnima presi6n 
a nivel del mar para el analisis, el Control y 10s casos S U ~ V ~ H C ,  S u a v e ~ c o  Y 
SFM. Como cabla esperarse, el caso SFM es el que mas se apar ta  del Control, 
alcanzando una presidn a nivel be1 mar mlnima 20 nPa mas profunda que el Control 
y 10 hPa mas profunda que el analisis. 
A1 reducir  la rugosidad del octano, el sistema presenta presiones menores en 
todo el perlodo, profundizllndose unos 5 hPa mas que en el Control a1 cab0 de la5 
primeras 30 horas (sobre octano abierto) y aproximadamente o t ros  3 hPa sobre la 
banqulsa. Como en el caso SFM, el principal impacto de la reducci6n de la 
rugosidad Qel octano en el caso  suave^^^ es un aumento en la intensidad de 10s 
vientos, El incremento de la energla cintt ica maxima del sistema alcanza una 
intensidad intermedia e n t r e  el Control y el analisis  (fig.5.6). La inmediata 
variacidn en la energla cintt ica promediada en la vertical  es un indicador de la 
rapidez con que toda la  t ropdsfera  responde a1 carnbio en la  rugosidad en 
superflcie en 10s experimentos SFM y SuaveHCO. Este hecho seflala la existencia 
de una vinculacidn e n t r e  10s procesos de superficie y el j e t  en 10s niveies 
superiores en las regiones de maxim0 ascenso, 
La fig.5.8 confirma que la variaci6n de energla cintt ica efectivamente ocurre 
en todo el espesor de la tropbsfera. El primer panel representa la distribucidn 
ver t ical  de la energla cintt ica para la simulaci6n Control el 5-lEZ, en un COrte 
hecho a t r a v t s  del centro de la 'baja. El segundo panel muestra el d t f ic i t  de 
energla c in t t i ca  del Control respecto del analisis  (hay un l igero desfasaje 
e n t r e  10s dos campos, pero en balance hay un d t f i c i t  net0 en la simulacidn 
Control). La deficiencia de energla no se  limita solamente a las  capas cercanas 
a la superficie donde la fricci6n tendrla  el impacto mas directo, sin0 que se 
extiende a t r a v t s  de toda la trop6sfera. 
Los r e s t an t e s  dos paneles muestran el carnbio en la energla cintt ica t-eSpeCt0 
a1 Control que se obtienen en 10s experimentos SFM' y S u a v e ~ ~ ~ .  Desde un punto de 
v i s t a  cual i ta t ivo,  10s resul tados en ambos experimentos son completamente 
similares. El mayor aumento de energla cintt ica se  t iene cerca de la superficie, 
como es  de esperar a1 eliminar o disminuir la resistencia a1 flujo en el borde 
inferior.  Sin embargo, tambitn se produce un aumento de energia cintt ica sobre 
la capa llmite, que se  extiende hasta  10s niveles superiores de manera bastante  
uniforme, influyendo sobre la intensidad del jet. 
Diferentes  procesos flsicos podrlan se r  responsables del aumento de energla 
cintt ica por encirna de la capa llmlte. Prlmeramente, el gran incremento en 10s 
vientos  de 10s niveles in fe r iores  tender la  a hacer a todo el J e t  mas 
barotr4pic0, con una adveccidn vertical  de energla cintt ica reducida debid0 a 
gradientes verticales de energla cintt ica rnls pequenos y/o, como se  ha visto en 
l a  fig.5.5, debido a velocidades ver t icales  reducidas en las  capas ba3as. La 
energla cintt ica tambitn puede va r i a r  debido a cambios locales en la intensidad 
de la adveccidn horizontal  de a l t u r a  geopotencial (V.V9),  la cual puede 
a c t u a r  como fuente  o sumidero de energla cintt lca (08cK). Este t4rmino esta 
vinculado a oar (a es la  inversa  de la densidad] el  cua l  a f e c t a  l a  
generacibn de energia c in t t i ca  en toda la columna. Valdes y Hoskins (1988) 
encontraron tendencias similares en desarrollos barocllnicos con y sin fricci6n 
en super f  icie. 
5.6 Sens ib i l idad  de  la  tormenta generada s o b r e  la  b a n q ~ i ~ a  
a 10s f l u j o s  s u p e r f i c i a l e s  
5.6.1 Resultados del experimento Termo 
A diferencia de la primera tormenta,  que se  genera sobre el Ocean0 Paclfico Y 
rec i tn  penetra  sobre la  banquisa en su  e tapa  madura, la segunda tOPInenta, un 
desa r ro l lo  sucesivo y c o r r i e n t e  abajo  del a n t e r i o r ,  se  genera y alcanza su  
maxima in tens idad  sobre  la  c u b i e r t a  de hielo. Los procesos f i s i C 0 ~  por 10s 
cuales l a  super f ic ie  in f luye  sobre  el s is tema son 10s mismos que s e  han 
descripto para  la  tormenta  ocednica. 
En el  caso Control,  l a  t o rmen ta  alcanz6 g r an  in tensidad sobre  una zona 
cub ie r ta  por una capa de hielo compacto de dos metros de espesor que inhibe 
fuer temente  la t ransferencia  de calor hacia la atm6sfera. En el caso Termo se  
elimin6 e s t a  propiedad de a i s l an t e  t t rm ico  del hielo, surgiendo entonces 
intensos f lujos superficiales de calor, maximos en las costas an ta r t i cas .  
El f u e r t e  calentamiento superficial produce una importante disminuci6n de la 
preSi6n a nivel del mar sobre toda la banquisa, except0 por delante de la baja 
en superf ic ie ,  en l a  zona a fec tada  por l a  advecci6n calida del nor te .  La 
fig.5.9b m u e s t r a  la  d i ferencia  e n t r e  l a  presi6n a nivel  del mar de laS 
simulaciones Termo y Control, a las  48 horas, cuando el cicldn alcanza su  maxim0 
desarrollo. El cen t ro  de la baja practicamente se  mantiene sin cambios, pero 
inmediatamente por de t ras ,  a ambos lados de la Peninsula, la presi6n disminuye 
mas de 10 hPa. A1 no r t e  del borde de la banquisa y en el i n t e r i o r  del continente 
no s e  r e g i s t r a n  di ferencias ,  El carnbio en el g r ad i en t e  de la  presi6n e s t a  
acompaflado por var iac iones  en 10s vientos cerca de superficie. Alrededor del 
cen t ro  del cicl6n 10s vientos son mas dCbiles en el caso Termo, pero en carnbio 
s e  incrementan cerca  de l a s  cos tas  del contlnente, y tambien en el mar de 
Bellingshausen cerca del borde de la banquisa, 
El g r a n  calentamiento  del a i r e  sobre  l a s  cos tas  provoca movlmien t0~  
ascendentes y un aumento de la conver-gencla en la capa llmite en 10s mares 
a n t a r t i c o s ,  sobre  todo cerca  de la Penlnsula (fig.5.10b). En el i n t e r i o r  del 
continente y en la Peninsula, por el contrario,  se lncrementa la  dlvergencla. En 
general ,  la zona de convergencia asociada a la ba ja  s e  hace mas d t b i l  y 
extendida .  Dado que la  convergencia en la capa llmite es proporcianal a la 
in tens idad  de 10s movimientos ve r t i ca les ,  en la  simulaci6n Termo se  t ienen 
menores velocidades vert icales en la zona f ronta l .  
VELOCIDAD VERTICAL Y TEMPERATURA POTENCIAL 
(a) Control (5-182) 
Figura  5.5: Tor rnen ta  generada sobre  mar ab ie r t o ,  e l  5-18Z: torte 
v e r t i c a l  d e  t e m p e r a t u r a  p o t e n c i a l ,  8, y ve loc i dad  v e r t i c a l ,  w, d e  
l a  sirnulacidn C o n t r o l  (panel  a, 8 ITneas l lenas cada 5K, w ITneas 
pun teadas  cada 0.05 ~a .s - ( ,  10s valores negat ivos estBn sornbreados e 
indican movimiento ascendente). El c o r t e  se hace a lo  largo de la ITnea que 
une la9 coordenadas 62.S1105*0 y 42,S,64.0 (aproximadarnente perpendicu lar  
at f r e n t e ) .  Los o t r o s  paneles muestran la ternperatura potenc ia l  (cada 5K) y 
l a s  d i f e renc ias  de  w r e s p e c t o  a1 C o n t r o l  (1Tneas punteadas cada 0.02 
pa.s'l), aara los casos (b) SFC y (c) SFM. 
ENERGIA ClNETlCA MAXIMA 
Suave 
TIEMPO (ho ras )  
Flgura 5.6: Torrnenta generada  sobre mar a b i e r t o :  evoluci6n temDora l  
del  rnbxirno de la  energla cintt ica prornediada verticalrnente (en m 2 ~ - 2 )  para 
e l  anlrlisis (datos  del  ECMWF) y las sirnulaciones Control, S u a V e ~ c o ,  SFM y 
SFC. La lrnea correspondiente al caso SFC coincide casi exactamente con e l  
Control. La hora 0 corresponde a1 4-12Z. 
TIEMPO (horas)  
<. - 
- .  
' Figura  5.7: Tormen ta  generada  s o b r e  mar a b i e r t o :  evo luc i bn  t e m p o r a l  
n . ' de la presibn a nivel del  mar minima (en hPa) ue 10s sistemas A y B para e l  
. <  ansl is is  ( d a t o s  d e l  ECMWF) y las simulaciones Control ,  SFM y Suave~co .  
. --- 
- -. 
Para e l  sistema B, la presibn mTnima se toma en e l  Dunto de mZixima 
vor t i c idad  en e l  nivel  sigma i n fe r i o r  de l  modelo (K 80 m). La hora 0 
. cor responde a1 4-122. 
ENERGIA CINETICA 
( a )  C o n t r o l  (5-122) 
1 1 1 1 1 1 1 : 1 1 1 ~ ~ * ~ 1 ) 1 1 ~ ~ * ~ 1 ~ 1 1 1  
75 
78 99 
72 69 66 63 60 
105 93 87 81 75 69 
(b 1 ~ n a l i s i s - C o n t r o l  ( d )  S u a v e ~ ~ o - C o n t r o l  
F i g u r a  5.8: Torrnenta generada sobre mar ab ier to ,  e l  5-122: c o r t e  
v e r t i c a l  de energia cinStica (cada 5 0  m2s-2) de la simulaci6n Contro l  
n - - ~ ( p a n e l  a); y d i fe renc ias  con e l  an l l i s is  (panel b) y Ias sirnulaciones (c) 
. - 8  
SFM y (d) Suave"c-. E l  co r te  se hace a lo largo de la 1Tpea que une la9 
. n L -  n25 .g, 
,.. ~ , : ~ c o o r d e n a d a s  78-S.105.0 y 58.S,64.0 (a t r a v i s  del  cen t ro  del cicl6n. 
- - 7 - 
. aprox imsdamente  perpend icu lar  a l  f r e n t e ) .  
Hasta qut  punto este  forzante al tera  la dinamica del sistema por encima de la 
capa llmite puede ser  apreciado en la fig.5.11b. Se muestra alll la componente 
vertical  de la vorticidad relativa,  en un corte en la direccien oeste-este sobre 
el hielo marino a travCs del centro del ciclbn a las 48 horas, La posicidn de la 
baja en superficie esta  seflalada con la l e t r a  B. La vorticidad ciclenica en el 
Mar de Weddell e s t a  concentrada principalrnente en la tropesfera inferior Y 
alcanza una gran intensidad. En el segundo panel se presenta la diferencia en t r e  
las  simulaciones Termo y Control. A diferencia de la tormenta ocelnica, la 
perturbacibn no se limita a 10s primeros metros de atmesfera, sino que supera el 
nivel de 500 hPa. 
El debilitamiento de 10s movimientos verticales en el centro de la baja en 
superficie produce una disminucibn signiflcativa de la vorticidad ciclbnica en 
ese sector. En el caso Termo la baja se hace mas extendida hacia el OeSte, y 
sobre la Penlnsula se pierde gran par te  de la vorticidad anticiclenica que tenla 
el Control. En el Mar de Bellingshausen se incrementan la convergencia y la 
velocidad vertical  en la capa llmite, y en consecuencia la vorticidad se hace un 
poco mas cicl6nica por debajo de 10s 800 hPa, Por encima de ese nivel el efecto 
se rev ier te  y la circulacidn en la atm6sfera media y superior tiende a perder 
vor t ic idad ,  
El eje  del j e t  polar se encuentra ubicado en el Paclfico Sur justo a1 norte  
del borde de la banquisa, alcanzando su maxima intensidad (a780 m 2 f 2 )  en 60°0 
(fig.5.12a). En superficie ex is te  alll un f u e r t e  cont ras te  horizontal  de 
temperatura debido a la discontinuidad en t re  el oceano abierto y el mar helado. 
En el caso Termo esta  discontinuidad es mucho menor y, por la ecuacien del 
viento t trmico, el menor gradiente de  temperatura t iende a disminuir la 
intensidad del jet .  En efecto, la fig.5.12b muestra el decrecimiento de la 
energla cintt ica promediada en la vertical a t r a v t s  de toda la atm6sfera. El 
mayor decrecimiento (mas  de 50 m2s-2) ocurre a1 sur  de Tierra del Fuego, a 
sotavento de la zona de maximos flujos superficiales de calor. La disminuci6n 
afecta tambitn a1 Mar de Weddell, Si bien alll las diferencias son menores (Z30 
m2s-2), hay que tener  presente que el je t  alcanza menos intensidad (n350 m2~'2). 
El efecto mas importante que produce el intenso calentamiento del sector fr10 
del sistema en el caso Termo, es la ptrdida de baroclinicidad a1 disminuir el 
con t ra s t e  horizontal de temperatura,  Pese a1 efecto negativo de 10s flujos 
superficiales de calor para el desarrollo, el cicl6n se forma de manera similar 
a1 Control, si bien perdiendo un poco de su intensidad. Es evidente que el hielo 
marino como forzante  t t rmico juega un rol  secundario en e s t a s  tormentas  
antar t icas ,  Independientemente de la intensidad de 10s flujos superficiales de 
calor, el sistema se forma igual gracias a1 aporte de energla que recibe desde 
cor r ien te  a r r l b a ,  segttn la r e c i e n t e  teor la  sobre desarrollo corriente abajo 
("downstream development", O&K). 
5.6.2 Resultados del experfmento S o a v e ~ ~  
La disminuci6n de la a l tura  de la rugosidad Z0 no s61o afecta a1 COefiCiente 
de intercambio turbulent0  de momento (CD), sino tambitn a1 coeficiente de 
transferencia de calor (CH). A1 var ia r  CH se modifican 10s flujos superficiales 
de calor.  Como en el  Control la superf ic ie  c u b i e r t a  por hielo es  
aerodinamicamente aspera, se produce una mayor transferencia turbulenta. Como 
consecuencia, en el sector  caliente del sistema el a i re  se enfrla mas en el 
Control (mayor transferencia de calor hacia la banquisa) que en el caso S U ~ V ~ H C .  
En el res to  de la banquisa practicamente no hay cambios en t r e  ambas simulaciones 
(a1 inhib i r  el hielo la transferencia hacia arriba,  en ambos casos 10s flujos 
son cercanos a cero). Estos cambios tienden a aumentar el con t ra s t e  de 
temperatura en la zona frontal  (es decir, la baroclinicidad). Sin embargo, Como 
la transferencia de calor alcanza poca magnitud (10s flujos no llegan a superar 
nunca 10s 50 ~ m - 2 )  el impact0 sobre la dinhmica del sistema es poco 
s i g n i f i c a  t i vo .  
A1 v a r i a r  CD se a l t e ra  el flujo de cantidad de movimiento en la capa de 
superficie. El efecto inmediato en el caso  suave^^, es un aumento del viento en 
el nivel sigma inferior sobre casi toda la zona en que se modifica la rugosidad. 
La mayor sensibilidad se da por delante de la baja, 'donde el viento del norte  se 
intensifica hasta 5 ms-1. Si bien en promedio se produce un increment0 net0 de 
la energla cintt ica en la capa llmite, existen algunas zonas donde la velocidad 
del viento disminuye. Ademas de aumentar la intensidad del viento, la menor 
rugosidad t iende a disminuir su componente ageostrdfica, disminuyendo la 
convergencia de Ekman sobre el cent ro  del cicl6n. La f ig .5 .10~ muestra la 
diferencia en el campo de divergencia cerca de superficie respecto a1 Control. 
La anomalla es claramente menor a la que se produce en el caso Termo. Los 
valores positives alrededor de 50°0 indican que disminuy6 la convergencia en el 
centro de la baja. En cambio, la convergencia se incrementa por delante del 
cicl6n (debido a1 aumento del flujo calido del norte) y a1 sudoeste de la baja 
(Pues se intensifican 10s vientos que soplan desde el continente). 
La menor convergencia sobre la baja produce menores velocidades verticales en 
la capa l lmite y una disminucibn de la vor t ic idad  cicl6nica asociada 
(fig.5.1ic). Las variaciones en la es t ruc tura  vertical de la vorticidad relativa 
son despreciables. No obstante,  en el balance el sistema es ligeramente mhs 
cicl6nico (la mayor par te  de la figura presenta anomallas negativas). 
La variacidn en la intensidad del campo de movimiento no esth restringida a la 
capa llmite sin0 que se extiende por encima de t s ta .  La fig.5.12~ muestra cbmo 
varia  la energla cintt ica promediada en la vertical. La mayor variacibn se cia 
por delante de la baja, donde la energfa cinttica se incrementa hasta 40 m2~'2, 
seflalando una intensificaci4n de la advecci6n Callda. Por de t ras  de la baja, en 
carnbio, la energla cinttica en el caso S u a v e ~ c  es inferior a la del Control, En 
el Pacific0 Sur la rama polar del j e t  incrementa su energla cinttica casi 30 
m2se2. Esta anomalla se extiende a1 norte de la banquisa, coincidiendo con la 
zona de mdximos flujos superficiales de calor. En el experiment0 S u a v e ~ c  10s 
vientos que abandonan la cubierta de hielo son mas intensos y, por lo tanto,  se 
incrementan 10s flujos turbulentos de calor en el borde de la banquisa. El mayor 
calentamiento del a i r e  produce un mayor contraste de temperatura en t r e  el octano 
y la banquisa, creciendo la baroclinicidad. Segtin la ecuaci6n del viento ttrmic0 
el mayor gradiente de temperatura incrementa 10s vientos en 10s niveles altos 
(se produce el efecto contrario a1 del caso Termo). 
La presi6n a nivel medio del mar disminuye principalmente en dos zonas 
(fig.5.9~). A1 s u r  del Mar de Weddell, la presi6n decrece (menos de 4 hPa) como 
consecuencia del increment0 de la advecci6n caliente sobre esa zona. El efecto 
de la disminuclbn del t r anspor t e  de Ekman sobre el cent ro  del cicl6n es  
despreciable (la presi6n minima del sistema es casi igual que en el Control). A1 
oeste de la Peninsula tambitn disminuye la presibn. Los mayores flujos 
superficiales de calor en el borde de la banquisa provocan un mayor 
calentamiento del a i r e  que es advectado hacia el este,  contribuyendo a un 
decrecimiento de la presi6n en esa zona (tambitn inferior a 4 hPa). 
5.6.3 Resultadas de l o s  e x p e r i m e n t o s  NoHielo y SFM 
En el experimento NoHielo se introducen simultaneamente los f0rZanteS 
descriptos en 10s dos casos anteriores. De esta  forma la banquisa presents 
condiciones similares a las del octano abierto. A1 comparar el panel "d" ( C ~ S O  
NoHielo) con 10s paneles "bn Y ltC'l (correspondientes a 10s casos Termo Y 
S u a v e ~ c )  de las figuras 5.9, 5.10, 5.11 y 5.12, se aprecia que la anomalla que 
se produce en el caso NoHielo es, en una prirnera aproximaci6nI una superposici6n 
de las  anomallas de 10s dos primeros experimentos. La no linealidad de las 
ecuaciones que describen el movimiento atmosftrico es responsable. de que ~ u r j a n  
algunos apartamientos respecto a la suma algebraica de 10s casos Termo y 
S u a v e ~ c .  Con la fig.5.12 se puede resumir el resultado del experimento NoHielo. 
Si bien la energia cintt ica aumenta ligeramente en el Paclfico SUP y por delante 
del cent ro  del cicl6nS es mas notoria la perdida en el Pasaje de Drake Y 
alrededor de la baja. Las zonas de maxima intensidad del jet, t an to  en el 
Paclfico como en el Weddell, casi no son afectadas. En general, las nuevas 
condiciones de superficie que se introducen en e s t e  experimento tienen un 
impacto menor sobre el desarrollo de la tormenta. 
Dado que la eliminaci6n de 10s flujos de cantidad de rnovimiento produjo la 
mayor sensibilidad e n t r e  10s experlmentos correspondfentes a la tormenta 
oceanica, se repiti6 la simulaci6n SFM tambibn para la tormenta formada sobre el 
hielo marlno. En es t e  experlmento, se anula el coeficlente CD no s61o Sobre 
hielo sino en todo el dominio de integraci6n del modelo, Y por lo tan to  la 
superficie t e r r e s t r e  no le ex t rae  cantidad de movimiento a1 flujo. Cornparando 
10s paneles correspondientes a 10s distintos experimentos, se observa que es el 
caso SFM en el que se encontr6 la mayor sensibilidad. Cualitativamente 10s 
cambios que se  producen son similares a 10s del caso  suave^^, per0 mucho mas 
marcados, 
La convergencia cerca de superficie y el t ransporte  de Ekman hacia el centro 
del cicl6n, desaparecen casi  por completo (fig,S.iOe), Los movimientos 
ver t icales  asociados tambitn decrecen en la t rop6sfera  infer ior ,  en forma 
analogs a lo que ocurrla con la tormenta ocelnica. Esto se traduce en una 
disminuci6n de la vorticidad cicl6nica sobre el centro de la baja, hasta 10s 800 
hPa (fig,S.iie). En cambio, por encima el sistema se hace mas cicl6nico. La 
maxima VariaciQn esta  cerca del je t  en la a l ta  trop6sfera. 
A1 intensificarse 10s vientos en superficie, la velocidad con la que el Ocean0 
entrega calor a la atm6sfera especialmente en el borde de la banquisa, crece 
proporcionalmente, Por ende tambitn lo hace el gradiente  meridional de 
tempera tura  en la discontinuidad hielo-mar abierto. Este ca1Or es advectado 
hacia el este, contribuyendo a un notable decrecimiento de la presibn a nivel 
del mar en esa zona (fig.5.9e). O t ra  zona en que disminuye fuertemente la 
presi6n es por delante y a1 su r  de la baja, donde llega una mayor advecci6n de 
a i r e  cdlido del norte, 
El efecto mas importante fue un gran incremento de la energla cinttica en toda 
la t rop6sfera  (fig.5.12e), especialmente alrededor del Pasaje de DraKe (en el 
J e t  polar del Paclfico), per0 tambitn crece la intensidad del je t  por delante 
del ciclttn. Por de t ras  de la baja hay una pequefla zona en la que la energla 
dismlnuye (decrece el flujo del su r  cerca de superficie). 
Distintos procesos flsicos pueden contribuir a1 aumento de energla cinttica 
por encima de la capa llmite. Estos  fueron ya mencionados cuando se estudi6 el 
forzante  mecanico en la tormenta oceanica: una disminuci6n del intercambio 
vertical  de energla cinttica debido a que disminuye la cortante  del viento (si 
el viento en capas bajas se incrementa mas que en las capas superiores), y/o 
debido a que se reduce el movimiento vertical en las capas bajas, y tambitn 
posibles cambios locales en la intensidad de la advecci6n horizontal de a l tura  
geopotencial, Especialmente en el Paclfico, a1 norte de 6S0S (en la zona del 
je t )  puede contribuir el incremento de la baroclinicidad como consecuencia del 
mayor contraste  horizontal de temperatura. 
5.7 Resumen 
Se realizaron experimentos de sensibilidad utilizando el LAHM con el fin de 
determinar  el impact0 de 10s flujos superficiales de calor y cantidad de 
movimiento sobre el desarrollo de 10s ciclones subantarticos estudiados, 
En el Control, se  toma el modelo con sus  parametros originales. El hielo 
-marlno es aerodinamicamente aspero y tiene un espesor t a l  que inhibe fuertemente 
10s flujos de calor, Se realizaron 10s siguientes experimentos orientados a 
determinar la influencia de la banquisa: 
a )  Termo: se  elimina la propiedad de ais lante  tCrmico del hielo, pero 
manteniendo una a l ta  rugosidad sobre la banquisa; 
b) S u a v e ~ c :  hielo aerodinamicamente suave, per0 que inhibe 10s flujos de CalOP; 
c) NoHielo: el hielo es suave y no inhibe 10s flujos de calor (condiciones 
similares a octano abierto). 
Para  completar el estudio de sensibilidad de e s t a s  tormentas  a 10s flujos 
superficiales, s e  efectuaron algunos experimentos adicionales en 10s que las 
condiciones se modifican en todo el dominio del modelo: 
d) SFC: se eliminan 10s flujos superficiales de calor; 
e) SFM: se eliminan 10s flujos superficiales de cantidad de movimiento; y 
f )  S u a v e ~ c o :  similar a b) pero reduciendo ademas la rugosidad del octano. 
En general, 10s estudios de sensibilidad muestran que 10s forzantes  de 
superficie no juegan el rol mas importante en el desarrollo de estos ciCl0neS. 
Independientemente de las condiciones de la superficie del mar helado y dal 
octano, ambos ciclones se formaron con una circulaci6n y es t ruc tura  similares a 
sus  respectivas simulaciones de referencia. No obstante algunas importantes 
caracterlsticas, como la energla cinttica que despliegan, pueden s u f r i r  cambios 
bas t an te  significativos. 
Los f lujos  superficiales de calor, tienden a producir un impact0 negativo 
sobre el desarrollo, ya que a1 calentarse la zona con advecci6n f r ia ,  disminuye 
la baroclinicidad del sistema. No obstante, el impact0 es poco significative. La 
mayor sensibilidad se obtuvo en la torrnenta del Weddell. En el Control el hielo 
practicamente elimina el calentamiento por de t ras  del cicldn, mientras que en el 
caso Termo existen intensos flujos superficiales de calor en la costa del 
continente. Si bien se produce un decrecimiento de la energla cinttica en toda 
la trop6sfera y de la vorticidad ciclbnica de las capas medias e inferiores, el 
cicl6n se  desarrolla de manera semejante en ambas slslulaciones a pesar del 
forzante ttrmico completamente distinto, En la tormenta previa, la respuesta a1 
nuevo forzante es menor pues penetra en la banquisa ya en su etapa madura (sobre 
el octano tampoco mostr6 sensibilidad a 10s fluJos de calor). En ambos CiClQneS, 
el calentamiento superficial produce una generalizada disminuci6n de la presi6n 
a nivel del mar en la banquisa, except0 en la zona afectada por la advecci6n 
cAlida por delante de la baja. 
La intensificaci6n de la to rmen ta  generada sobre mar a b i e r t o  fUe 
substancialmente acrecentada por la reducci6n o eliminaci6n de la rugosidad 
superficial, especialmente sobre el octano, La reduccibn de la rugosidad de la 
banquisa provoca una intensificacibn de la advecci6n calida, que es forzada a 
ascender a1 llegar a '  la AntArtida, produciendu- una disminuci6n de la presi6n a 
nivel del mar en la regi6n. 
La tormenta generada sobre hielo marino tambiCn se lntensific6 a1 eliminarse 
10s fiujos superficiales de cantidad de movimiento, como se observe a t r a v t s  del 
gran aumento de su energla cinc?tica o del increment0 de la vorticidad cicl4nlca 
en la t ropesfera  media y superior,  Si s6lo se reduce la rugosidad de la 
banquisa, la tormenta tambitn t iende a intensificarse, pero 10s cambios son 
menores. 
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Flgura 5.9: Tormenta generada sobre mar helado, e l  10-00Z: presi6n 
a hive1 de l  mar de la  simulaci6n Control  (panel a, cada 4 hPa); y 
diferencias (cada 1 hPa, la isollnea cero no estb  graficada) con Ias 
simulaciones (b) Termo, (c)  suave^^, (d) NoHielo y (e) SFH. 
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F i g u r a  5.10: Torrnenta generada sobre mar helado, e l  10-002: 
divergencia en e l  nivel sigma in fer io r  del modelo. EstZ graficada s6lo la 
zona de la banquisa: en t re  10s Oaralelos 6 0 4  y 80aS, y los meridianos 
110.0 y 40.0, El primer panel corresponde a la sirnulacibn Contro l  (isolinea 
cero en ITnea gruesa y desde ilx10-53-1, cada 2x10-5s-1). EI cent ro  del 
cicl6n e s t a  marcado con la l e t r a  8. Los valores negativos indican 
convergencia, Y 10s posi t ivos divergencia. Los r e s t a n t e s  paneles rnuestran 
18s di ferencias (cada t x 1 0 ' ~ s - ~ )  con la3 sirnulaciones (b) Termo, (c) 
Suave~c,  ( 0 )  NoHielo y (e) SFM, , 
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Figura 5.11: Tormenta generada sobre mar helado, e l  10-002: c o r t e  
v e r t i c a l  de la  vort ic idad r e l a t i v a  de la simulacibn Control (panel a, cada 
1x10-5s-1) a lo largo del paralelo 69.5-5, a t rav6s  del cent.ro del cicl6n 
(marcado con la l e t r a  B) y diferencias (cada 1x10m-5s-1) con \as 
simulaciones (b) Termo, (c) SuaveHC, (d) NoHielo y (e )  SFM. 
ENERGIA CINETICA 
PROMEDlADA EN L A  VERTICAL 
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Figura  5.12: Torrnenta generada sobre mar helado, e l  10-00Z: energ ia  
c ingt ica promediada en la  vert ical .  Sirnulacidn Control  (panel a, cada 5 0  
rn2s-21; Y diferencias (cada 10 rn2s-2) con las sirnulaciones 
(b) Terrno, (c) S u a v e ~ c ,  (dl NoHielo y (e) FFM. 
Conc lus iones  
Entre  el 4 y el 10 de setiembre de 1987 se desarrollaron en forma sucesiva dos 
tormentas cerca de la Penlnsula Antart ica.  La evoluci6n de estos clclone~ Y su 
e s t ruc tu ra  fue  estudiada mediante analisis del ECMWF y SimUlaCiOneS hechas con 
el modelo regional de a l t a  resoluciOn LAHM. Las car~acter ls t icas  del OCtanO y de 
la superficie del mar cubierta por hielo pueden inf luir  sobre su desarrollo. Los 
efectos  de 10s flujos superficiales de calor y cantidad de movimiento fUerOn 
determinados gracias  a d i fe ren tes  estudios de sensibilldad realizados con el 
modelo. 
El primer cicl6n se  desarroll6 como resul tado de la interaccidn de una 
perturbaci6n en el j e t  subtropical del Paclfico con una onda que se movla en la 
per i fer ia  an ta r t ica .  Esta tormenta produjo un gran t ransporte  de a i r e  caliente y 
hamedo de origen subtropical hacia la zona de la Penlnsula Antartica. En pocas 
horas  e s t e  sistema se  ocluye y penetra  sobre la banquisa del Mar de 
Bellingshausen, haciCndose estacionario. 
En una investigacidn paralela a Csta, 0&K demostraron que su decalmiento se  
debe a que la energla cintt ica es "exportada" corriente abajo. Un par de dlas 
mas t a r d e  una perturbaci6n cicl6nica se  desplazaba en el j e t  polar del PaclfiCO 
asociada a un centro de energla cinetica. A1 alcanzar la zona en que estaba el 
cicl6n maduro, gran par te  de es ta  energia es transportada rapidamente COPriente 
abajo, desencadenando la formacidn de un profundo cicl6n sobre el Mar de 
Weddell. En general, la energla se propaga hacia el este, y cada fen6meno se 
intensif ica  a t r a v t s  del inf lujo  de energla y decae a1 rad ia r  es ta  energla 
co r r i en t e  aba jo. 
El modelo simul6 exitosamente la formaci6n de ambos ciclones, con todos 10s 
detalles que 10s caracter izan.  Sin embargo, respecto a1 analisis  ex is te  un 
deficit  de energia cintt ica y las bajas son menos profundas. 
Gran pa r t e  de 10s modelos operativos y de investigacidn tienen un desempeflo 
pobre en las  regiones ex t ra t rop ica les  del hemisferio s u r ,  tradicionalmente 
atribuido a la f a l t a  de datos. Sln embargo, como se mencion6 en la introduccibn, 
tambitn  var ios  modelos climaticos de baja resolucibn tuvieron dificultades en 
reproducir  la zona de bajas  presiones cerca de 60°S. La mayorla de estos 
modelos, emplean parametrizaciones de la capa limite similares .a la utilizada 
por el LAHM, Y con valores de Zo similares a1 de la simulaci6n Control. 
Estos valores de Zo producen que 10s coeflcientes de intercambio turbulento 
sobre la banquisa del modelo Sean mayores a 10s observados. Ademas el hie10 es 
parametrizado con un espesor muy superior a1 real,  inhiblendo la t ransferencia  
de calor,  Sobre el octano, la formulaci6n de CharnocB estA muy difundida, 
estableciendo que la  rugosidad del ocCano es  proporcional a1 cuadrado de la  
velocidad del viento cerca de superficie ( ~ ~ = a * ~ ~ / g ) .  En 10s casos como t s t o s  en 
que el vien to  en l as  capas bajas es muy intenso, el Ocean0 Sepia rugoso en 
exceso. 
La pr imera  t o rmen ta  se  form6 sobre una regibn del Pacific0 Su r  donde la 
energla suministrada por el octano a la atmbsfera es despreciable. La segunda 
t o rmen ta  t ambi tn  s e  desarrol l6  sobre una zona en la que el intercambio de 
energla en la superficie es cercano a cero. 
Se explor6 el impacto que producirla una l ibre  t ransferencia  de calor en la 
zona de la banquisa. Cualltativamente el efecto que s e  produjo es SemeJante en 
ambas to rmentas ,  .per0 en la  tormenta  del Weddell, a1 desarrollarse sobre la  
banquisa,  s e  encon t r6  una mayor sensibilldad (las anomallas son de mayor 
magnitud y se  extienden mils  en la ver t ica l  superando la t ropbsfera  media). En 
ambos casos se  encontr8 que 10s intensos f lujos superficiales de calor en las  
costas a n t a r t i c a s  no tienen ningttn efecto signiflcativo. A1 calentarse el sector  
f r l o  y permanecer cas i  s in  cambio alguno el s ec to r  ca l iente ,  disminuye el  
con t r a s t e  de temperatura ,  oponitndose a un mayor desarrollo. El cicl8n se  hace 
un poco mas dtb i l  (disminuye el g r ad i en t e  de presi6n cerca  del CentPo). 
Asimismo t iende a decrecer la energla cint t ica,  Ademas, la intensa turbulencia 
des t ruye  p a r t e  de la vorticidad en la  tropbsfera inferior .  No obstante, eStOS 
cambios no a l t e r a n  el  desarrollo general del sistema. A pesar de la f u e r t e  
destruccibn de la  barocllnicidad cerca de superficie, la tormenta  se desarrolla 
de forma s imi lar  a1 Control,  sugiriendo que el mecanismo de desarrol lo  e s  
independiente de e s t e  forzante  externo. 
Estos resultados estiln en concordancia con estudios previos sobre tormentas 
desarrolladas en o t r a s  regiones (por ej., Kuo y Reed, 1988). Si bien 10s f lujos 
de calor t ienen poco impacto du ran t e  la e tapa  de rapida profundizaci6n de es tos  
ciclones, el  in tenso calentamiento que se produce en el borde de la banquisa 
con t r i buye  a c r e a r  l a s  condiciones de inestabilidad necesarias para que una 
pos t e r i o r  t o rmen ta  pueda desarrol larse .  En la  zona del Paclfico donde s e  
desa r ro l l a  la  pr imera  t o rmen ta  y s e  forman muy in tensos  f lu jos  de calor  
asociados a la  segunda tormenta,  s e  encuentra un maximo de la frecuencia de 
ciclones en el hemisferio sur .  
Si la  banquisa es  modelada como en el caso Control, con un espesor de hielo 
grande,  producirrl una g ran  discontinuidad en el l lmi te  hielo marino-octano 
abier to ,  Es ta  discontinuidad se  manifiesta con un f u e r t e  gradiente meridional .de 
t empera tu ra  y con un decrecimiento de la estabilidad es ta t i ca  a t r a v t s  de 10s 
f u e r t e s  f l u jo s  de calor  desde el  octano, Ambos f a c t o r e s  ( con t r a s t e  de  
t empera tu ra  Y dtbil estabilidad) tienden a incrementar la baroclinicidad. Sobre 
hielo marino, por el  contrario,  la estabilidad es ta t i ca  es a l t a  y la masa de  
a i r e  an td r t i co  s u f r e  all1 poca variaci6n. 
Si se disminuye el espesor del hielo marino, el cont.raste termico en el fjorde 
de la banquisa decrece, dado que el a i re  proveniente de la Ant l r t ida  ya serla 
parcialmente calentado antes de llegar a1 octano abierto. 
Tambitn fueron diseflados experimentos de sensibilldad para explorar el impact0 
de la rugosidad de la superficie del octano y del hielo marin0.. 
A1 reducirse la rugosldad del hielo, la es t ruc tura  vertical y la dinarnica 
tan to  del primer CiCl6n (que penetra en la banquisa en su etapa madura) como del 
segundo ciclbn (que se desarrolla sobre la banquisa), fueron similares a las 
respectivas simulaciones de control. La rugosidad del hielo no lnfluyd 
mayormente sobre el desarrollo en la tropbsfera media y superior. Asimismo el 
impact0 sobre la convergencia de Ekman en el centro de 10s ciclones fue  
relativamente pequeflo, En el caso de la tormenta ocelnica, tambitn se redujo en 
la miSma proporci6n la rugosidad del mar abierto, encontrdndose una respuesta 
algo mayor. La rugosidad sobre el octano abierto depende fuertemente de la 
velocidad del viento (muy intenso en este caso), a diferencia de la rugosidad 
del hielo que permanece fi ja.  
En general, si bien la respuesta fue  a veces poco significativa,  en 10s 
experimentos en 10s que se redujo la a l tura  de la rugosidad, la presi6n a nivel 
del mar, la energla c in t t ica  promedidada verticalmente y la distribuci6n 
ver t ica l  de energla c in t t ica  estuvieron mas cerca del analisis. Es decir, la 
simulaci6n de esta  tormenta fue mejorada a1 reducir Zo respecto a 10s valores 
asumidos corrientemente por el modelo. 
La reducci6n de la rugosidad superficial produce algunos efectos indirectos 
que pueden r e s u l t a r  localmente importantes. El increment0 de 10s vientos 
superficiales provoca un aumento de 10s flujos meridionales de calor hacla el 
s u r  por delante de 10s sistemas. Esto puede causar un calentamiento adicional 
sobre la capa llmite, como ocurrib especialmente en el primer cicl6n, En ese 
caso el flujo del norte fue forzado a ascender a1 llegar a la Antdrtida (por la 
pendiente topografica y por 10s vientos catabaticos) provocando un transporte 
vertical  de calor hacia arriba.  Tambitn aumenta la velocidad de 10s vientos que 
abandonan el camp0 de hielos, intensif icando 10s flu jos superficiales de calor 
en el borde de la banquisa, y por ende, el contraste horizontal de temperatura 
(es decir, la baroclinicidad) en esa zona (mas notorio en el segundo ciclbn). 
En o t ro  experiment0 se redujeron simultaneamente la rugosidad y el espesor del 
hielo marino, combindndose 10s efectos de 10s forzantes meclnico y terrnodinAmico 
descriptos anteriormente.  En ambos ciclones se produjo un increment0 de la 
energla c ln t t ica  por delante dB1 slstema (en la reglbn be1 Jet)  y una 
destrucclbn de energia cinttica por d e t r l s  (en el sector f r i o  que es calentado 
desde superficie). 
En otros experimentos se prob6 el caso extrerno de ellminar 10s flujos de 
cantidad de movimiento en superficie. En estos casos la atmbsfera responde 
rapldamente a t r a v t s  de un gran crecimiento de la energia cinttica a t r a v t s  de 
toda l a  tropbsfera en las zonas de 10s jets .  
La a l t u r a  de la rugosidad influye en ambas tormentas a t r a v t s  de toda la  
t rop6sfe ra1  sugiriendo una posible vinculaciCIn d i rec ta  e n t r e  10s procesos de 
superficie y el j e t  en 10s niveles superiores en las areas  de mlximos ascensos. 
El f ac to r  100 usado en estos experimentos parece excesivamente grande, pero 
hay que tener  en cuenta que lo que nsientefl el modelo es el a r r a s t r e  desde la 
capa de f lujos constantes que depende Qlrectamente del viento y del coeficiente 
CD. Este  coeficiente CD es aproximadamente proporclonal a ln(Zo), y s61o cambia 
aproximadamente un f ac to r  dos a1 reducir  Zo cien veces. Los ValOPeS que toma CD 
cerca de ambas tormentas, en 10s experimentos S u a v e ~ c  y SuaveHCO, t a n t o  sobre 
octano como sobre  la banquisa y bajo d i f e r en t e s  condiciones de estabilidad 
atmosftr ica,  e s tan  dentro  del rango de valores posibles dados por Smith (1988), 
pa r a  superf ic ies  oceanlcas extratropicales en invierno, y por Overland (1985), 
para el hielo marino. 
Los resu l tados  de e s to s  es tudios  de sensibilldad a la rugosidad de l a  
superf ic ie ,  sugieren que una reducci6n en el pardmetro Zo podrla producir 
s is temas cicl6nicos mas in tensos  con menores presiones a nivel del mar. La 
reduccibn de Zo no ~ 6 1 0  s e  deberla rea l iza r  para  el hlelo marino, sino 
especialmente para el ocean0 abier to  sobre Areas de f u e r t e s  vientos. En el caso 
de ciclones oceanicos, como el ciclbn del 5 de setiembre, que se  generan en 
la t i tudes  medias y luego migran hacia el su r ,  a1 s e r  mas intensos contribuirlan 
a r educ i r  e l  promedio zonal de la presl6n en superf lc ie  en la regi6n 
subantArt ica .  
Dado que o t r o  problema con varios de estos modelos de la atm6sfera es que 
t ienden a producir  j e t s  polares en invierno que son demasiado f u e r t e s  y 
demasiado zonales, a pr ior i  se requer i r la ,  por el contrario,  un aumento be la  
rugosidad para reducir  la velocidad del Jet.  No o b ~ t a n t e ,  sl bien los modelos 
asumen coeficientes de intercambio turbulent0  de calor Y cantiaad de movimiento 
que pueden r e s u l t a r  pequenos para  l a s  regiones t ropicales  (Smith, 19881, el 
a r r a s t r e  en Areas de f u e r t e s  vientos en las regiones extratropicales ya es, 
probablemente, suficientemente alto, Segdn Miyakoda y S i r u t i s  (198aa) y segttn 
10s resu l tados  presentados aqul, la  parametrizaci6n de 10s procesos de  
superficie puede in f lu i r  sobre las  caracter ls t icas  del J e t  y sus  meandros. A1 
producir ciclones mas intensos, un decrecimiento en el CD de e s t a  regi6n podrra 
tambitn establecer una interaccibn mas eficiente e n t r e  10s ciclones y el f lujo 
planetario, reduciendo la excesiva velocidad y la zonalidad del Jet.  Aunque las  
variaciones de la rugosidad superficial tomadas aqul no afectan Prasticamente la  
calidad de l a s  simulaciones de es tos  ciclones particulares, quedan planteadas 
e s t a s  hip6tesis que pueden motivar f u t u r a s  investigaciones. 
Description del m o d e l o  
Se utiliz6 el modelo regional LAHM (Limited Area HIBU Model). La base del 
modelo f u e  originalmente desarrollada en foima conjunta  por el Federal 
Hydrometeorological I n s t i t u t e  de Yugoslavia y la Universidad de Belgrade. Este 
modelo, denominado HIBU (siglas de Federal Hydrometeorological I n s t i t u t e  and 
Belgrade University), fue  disenado principalmente para el pron6stlco del tiempo 
de cor to  plazo y para una regibn donde surgen serios problemas computacionales 
debidos a la presencia de una topografla muy i r regu la r  (Rancic y Janjic,  1979). 
Posteriormente el Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) le incorpor6 sus  
parametrizaciones flsicas, denominandose e s t e  modelo LAHM/GFDL. Mas t a r d e  eSte 
modelo fue  cedido a1 CIMA donde se lo utiliza desde 1987. El modelo resuelve la 
radiaci6n,  contiene d i f e r en t e s  parametrizaciones de la termodinamica hdmeda, 
parametrizaci6n de la capa llmite turbulenta  y de la superficie del Sue10 Y del 
hielo marino. El LAHM puede contr ibuir  a una mayor comprensi6n de las  tormentas 
severas  y de 10s sistemas meteorol6gicos regionales en general. Una presentaci6n 
del mode10 puede s e r  hallada en Orlanski y Katzfey (1987), En la tabla I1 se  
encuentra un resumen de sus  caracterlst lcas.  
El hecho de basar e s t e  estudio en resultados del modelo LAHM, implica que se  
dispuso de un conjunto  de da to s  in te rnamente  consistentes,  con una g r an  
resoluci6n espacial y temporal, y que no tienen las restricciones que afectan a 
10s analisis. El modelo consti tuye una poderosa herramienta de investigacibn, de 
gran utilidad en el estudio de fen6menos del tiempo, que de o t r a  forma se r la  
dif icultoso debido a la f a l t a  de observaciones de a l t a  calidad y densidad en 
regiones como la Antar t ida ,  
Es un modelo tr idimensional  de a l t a  resoluci6n que resuelve las ecuaciones 
primitivas utilizando como coordenada ver t ica l  sigma, 
donde E=Ps-PT (PS es  la presibn en superficie y PT la presi6n en el tope de la 
atmdsfera del modelo, p~=iO0 hPa). Por lo tanto ,  es u=i en superficie y u = O  en 
e l  tope. P a r a  u=i y cr=O se impone la  condicibn U=O (&=dcr/dt es  la velocidad 
ver t i ca l  en el sistema sigma). 
El model0 resuelve el sistema de ecuaciones primitivas en balance hldrostat ico 
y 10s procesos termodinAmicos hdmedos, Las ecuaciones que resuelve, eSCrltaS en 
el sistema sigma, son: 
" . -  7 
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A 
Ecuacfones de movimiento 
Ecuacidn de continuf dad 
Ecuacibn termodfndmica 
Ecuacidn de estado 
pa = RT 
Ecuacibn hfdrostdtica 
Ecuacl dn de humedad 
donde Q y A son l a  l a t i t u d  y l a  l o n g i t u d  g e o g r a f i c a s ,  hl=a*cos(Q), 
h2=a ( a  e s  e l  r a d i o  t e r r e s t r e ) ,  O e s  e l  geopotencia l ,  Z=(ln p12, FQ 
y FA r e p r e s e n t a n  10s e fec tos  de l a  f r i cc i6n  y de l a  t u r b u l e n c i a  sobre  l a  
velocidad, Q e s  e l  c a l e n t a m i e n t o  d i a b a t i c o ,  q' r e p r e s e n t a  10s efe.ctos 
tu rbu len tos  sobre la humedad especlfica, y S representa  l a s  fuen tes  y sumideros 
de vapor de agua. El r e s t o  de la notaci6n es la  usada habitualmente. 
C a r a c t e r l s t l c a s  G e n e r a l e s  
El modelo u t i l i z a  una  malla f i j a  l a t i tud- long i tud  del t i p 0  E de Arakawa 
(1972), con v a r i a b l e s  de  masa y momento definidas en puntos alternados. La 
resoluci6n hor izon ta l  s e  elige de acuerdo a1 caso p a r t i c u l a r  que  se desee 
e s t u d i a r ,  estando limitada principalmente por la  capacidad computacional, per0 
t a m b i t n  por  t r a t a r s e  de un modelo hidrostAtico. En cuanto  a la  resolucibn 
v e r t i c a l  se  puede o p t a r  e n t r e  9 y 18 niveles sigma. El paso temporal se  suele 
tomar  e n t r e  2 y 5 minutos. 
El dominio de integracibn del modelo puede elegirse a rb i t r a r i amente .  As1 e s  
posible h a c e r  un pronbst ico del tiempo con a l t a  resolucibn en Areas de  
d i f e r e n t e s  escalas, desde regional a mesoescala. El increment0 de la  resoluci6n 
horizontal  se  t r a d u c e  en una mayor exac t i tud  en el pron6stico de la mesoescala, 
La ex tens ibn  de  10s pronbst icos o simulaciones e s  en general de 48 horas. 
Aunque no e x i s t a n  problemas computacionales (tie ines tabi l idad numtrica),  no 
t i e n e  sentido con t inuar  la  integracibn cuando la  influencia que rectbe el modelo 
desde 10s bordes alcanza la  mayor p a r t e  de 10s p U n t 0 ~  in ter iores .  
La fue rza  del gradiente  de presibn en el sistema de coordenadas sigma e s  un 
pequeflo residuo de dos t t rminos  mayores con signo opuesto, y en c o n ~ e ~ u e n c i a ,  
e r r o r e s  re la t ivamente  pequeflos en es tos  dos t t rminos  pueden r e s u l t a r  en un g r a n  
e r r o r  a1 sumarlos. Como en zonas con topogra f l a  a b r u p t a  10s g r a d i e n t e s  
horizontales son muy grandes, t s t o  puede conver t i r se  en una f u e n t e  de e r r o r .  LaS 
t t cn icas  numtricas empleadas en el mode10 previenen e s t e  t i p 0  de error* .  
Probablemente debido a las  perturbaciones de pequefla escala producidas Por la  
orograf la ,  10s esquemas centrados simples pa ra  10s t t rminos  advectivos tienden a 
g e n e r a r  ines tab i l idad  no lineal.  J a n j i c  (1977) descr ibe  algunos mt todos  
numtr icos  desarrollados pa ra  el  modelo HIBU en la malla E, que PPeVlenen l a  
inestabilidad numtrlca (part icularmente en regiones con topografla).  
El modelo posee propiedades conservat ivas  que permiten calcular 10s ttPminOS 
(rt)Nota: Para detalles mas puntuales de 10s mttodos numtrrcos empleados por 
el modelo se  pueden consultar 10s trabajos de Janjic (1977), Mesinger (1977, 
1981), y Mesinger y Strickler (1982). 
advectivos s61o una vez cada dos pasos de tiempo usando el esquema de Heun. La 
venta ja  computacional que resu l t a  no disminuye la exact i tud de la solucibn. El 
esquema conserva, den t ro  del dominio de integracibn, la energla c in t t ica  para 
l a s  componentes ro tacional  y divergen te  del v iento ,  la e n s t r o f l a  pa ra  l a  
componente rotacional del viento, la energra t o t a l  y la humedad. 
Durante  las primeras horas de la simulacidn se f i l t r a  el ruido introducido por 
10s campos in ic ia les  no balanceados. De no s e r  as1 e s t e  desbalance producirla 
fluctuaciones de a l t a  frecuencia en la divergencia del vector velocidad, que se  
r e f l e j a r l a n  en 10s movimientos ver t ica les .  En la  ecuaci6n de continuidad el 
t t rmino  de la divergencia t iene  un t ra tamien to  por el cual la propagaciein de las  
ondas de gravedad es solamente desde 10s puntos en que se  generan hacia 10s 
puntos  que 10s rodean (eliminando el  crecimiento del ru ido  en InterValOS 
mayores). Debido a e s t a s  y o t r a s  propiedades de conservaci6n del modelo la 
difusibn hor izonta l  e s  un proceso de  r e l a t i v a m e n t e  poca impor tanc ia ,  
part icularmente en simulaciones de pocos dlas (Mesinger, 1981). Sin embargo, se  
rea l iza  la  dlfusi6n hor izonta l  de la  cant idad de movimiento, temperatura  y 
humedad, con 10s mismos intervalos de tiempo usados para 10s t t rminos  advectivos 
ho r i zon t a l e s .  
C o n d i c i o n c s  de C o n t o r n o .  
Este  modelo puede s e r  utilizado en dos modos: pron6stico y simulaci6n. 
Las condiciones de borde son suministradas continuamente por un mode10 global 
de pron6stico. La informaci6n se  t r ansmi te  en un solo sentido: del modelo grueso 
a1 fino. Este  mod0 de operar el modelo se  denomina wpron6stico" pues usa datos  
observacionales s61o del i n s t a n t e  inicial. 
El pron6stico e s  influenciado por l a s  condiciones de contorno l a te ra les  a 
t r a v t s  de l a  advecci6n y de la  propagacidn de ondas p l ane t a r i a s  hacia el  
i n t e r i o r  del dominio de Area limitada de valores especificados en 10s bordes. En 
consecuencia l a  e x a c t i t u d  del pron6stico dependerd no s61o de la calldad del 
modelo y de las  condiciones iniciales, sino tambitn en gran pa r t e  de la calidad 
del modelo de pron6stlco de menor resoluci6n que le provee informaci6n a 10s 
bordes del modelo anidado. Investigaciones p rev ias  (Orlanski & Katzfey, 1987) 
sugieren l a  c rec ien te  importancia de l as  condiciones de borde a medida que 
t r a n s c u r r e  el tiempo de prondstico. En general se observa una a l t a  correlacibn 
e n t r e  10s e r r o r e s  en el  prondstico de a l t a  resoluci4n y el pron6stico global 
den t ro  del dominio de Area limitada. 
b) Modo simulacibn: 
Operar en modo slmulaci6n significa que se  interpolan a 10s bordes del CiomlnlO 
de Area l imi tada andl is is  globales o regionales Be a l t a  calldad cada c i e r t o  
i n t e r v a l 0  de tiempo. Las condiciones de contorno l a t e r a l e s  son linealmente 
interpoladas en el tiempo e n t r e  dos analisis sucesivos. Este  m o d 0  se denomina 
vsimulaci6nM pues se  u t i l i zan  condiciones observadas como restr iccibn en 10s 
bordes. 
En 10s altimos aflos, se  obtuvieron considerables mejoras en el analisis de 10s 
fendmenos de la  mesoescala ut i l izando modelos de a r e a  l imitada.  La a l t a  
resolucibn y la f ls ica sofisticada del LAHM hacen que cuando se  cor re  en mod0 
simulacibn s u s  resu l t ados  contengan rasgos de la escala subsinbptica que s e  
pierden en 10s anal is is  globales. 
El modo simulacibn es, en s1 mismo, un poderoso Sistema de asimilaci6n 
cuatridimensional de analisis. En e s t e  sistema la insercibn de 10s nuevos datos  
se  hace a t r a v t s  de las condiciones de contorno la tera les  de la malla de Area 
limitada. 
Parametrizaciones 
El modelo contiene el paquete E de parametrizaciones f lsicas de GFDL (Miyakoda 
y S i ru t i s ,  1983 a,b), que comprende el esquema de c i e r r e  para la turbulencia, el 
esquema de semejanza de Monin-ObuKhov y la simulacibn de 10s procesos que t ienen 
lugar en la superficie de la t i e r r a  y del mar. En el capitulo 4 se  describen las 
parametr izaciones  de 10s procesos de superf ic ie  de mayor i n t e r t s  para e s t a  
i nves t i gac ibn .  
En la  superficie del planeta el modelo t iene  en cuenta el balance de calor, la 
conduccibn de calor en el suelo y en el hielo marino, el albedo, la fusibn y 
acumulacibn de nieve, la evapotranspiracibn, el escurrimiento y el contenido de 
humedad en el suelo. 
Los f lujos en la capa de superficie se parametrizan utilizando el esquema de 
Monin-Obukhov (1954), en el que unos pocos parametros gobiernan la e s t r u c t u r a  de 
cualquier  va r iabJe  d e n t r o  de e s t a  capa. Los coeficientes de intercambio 
t u r b u l e n t o  en super f ic ie  son definidos sobre  la t i e r r a  y sobre  el octano 
independientemente, y dependen de la  rugosidad de la super f ic ie  y de l a  
e s t a b i l i d a d .  
El esquema de c i e r r e  para la turbulencia es el de Mellor y Yamada (1974) en el 
nivel de jerarqula  2.5. Los procesos en la capa llmite (CLP) son representados 
adecuadamente por e s t e  esquema. Tiene la capacidad de simular el j e t  nocturno, 
la turbulencia de a i r e  claro (en la tropbsfera,  f ue r a  de la CLP) y 10s procesos 
de t r an spo r t e  turbulento  en la capa de superficie. Tambitn puede reproducir la 
transicibn del perf11 t t rmico en el tope de la CLP, aunque no de maners t an  
conspicua como en el modelo de jerarquia  3. Uno de 10s meritos en el rflodelo de 
nivel 2.5 es que la turbulencia se difunde espacialmente t a n t o  en la ver t ica l  
como en la hor izonta l ,  desde a r e a s  generadoras  de tu rbu lenc ia  hacia zonas 
es tables ,  Como resul tado,  la  humedad en la CLP, por ejemplo, s e  d is t r ibuye 
adecuadamente sobre la  CLP, dlgamos has ta  unos 3 Km de a l tu ra .  En cambio, en el 
modelo de nivel 2, la difusi6n e s t a  confinada en la regi6n inestable de la CLP. 
Se utilizan 10s algoritmos de Fels-Schwarzkopf de t ransferencia  radia t iva  para 
radici6n de onda cor ta  y onda larga. El calculo del calentamiento radia t ivo es  
un problema de gran complejidad matemitica que es resuelto de manera eficiente 
por dicho esquema computaclonal (Fels y Schwarzkopf, 1975). La insolaci6n y el 
albedo son calculados como funciones de la l a t i t u d  determinando el angulo 
cen i ta l  pa ra  el d la  correspondiente a la simulacibn. La VariaciCln diurna del 
Bngulo azimutal no e s t a  incorporada. 
El t r anspo r t e  ver t ica l  de calor se obtiene mediante un a ju s t e  COrkVeCtiVO seco. 
Respecto a1 t ra tamien to  de la termodinamica hameda, en tOdas las  ~imulaCi0nes se 
emple6 el esquema de AraKawa-Schubert (1974). Se considera un espectro de t i p 0 ~  
de nubes que a f ec t an  e l  entorno principalmente de dos formas: induciendo 
subsidencia e n t r e  las nubes (que calienta y seca el entorno), y a t r a v t s  de la 
salida de a i r e  sa turado en 10s topes de las  nubes (que enf r la  y humedece el 
entorno). AdemAs se supone que la generacibn de inestabllidad convectiva hameda, 
por procesos de gran escala, e s t a  cercana a1 equilibrio con la destrucci6n de 
esa inestabilidad por el t r anspor te  ver t ica l  de calor y humedad dentro  de las 
nubes. Como consecuencia, el conjunto de camulus sigue una secuencla de estados 
cercanos a1 equi l ibr io  con 10s fo r zan t e s  de escalas mayores. Una breve 
descripci6n de e s t e  esquema se puede hallar  en Tiedtke (1988). 
Ademas del esquema de Arakawa-Schubert,  el modelo contiene o t r o s  dos 
t ra tamien tos  para la  termodinamica hameda, que no fueron utilizados en e s t a s  
simulaciones: el a j u s t e  adiabatic0 hamedo y un t ra tamiento  expllcito para la 
convecci6n. El primero e s  el traditional esquema propuesto por Manabe e t  al. 
(1965), en el cual se supone que cuando el gradiente en un Area sa tu rada  excede 
el adiabatic0 hamedo, la intensidad de la conveccibn es suficientemente f u e r t e  
para mantener el gradiente neu t ra l  de temperatura  potencial equivalente. La o t r a  
posibilidad, cuando se t r a b a j a  con una malla de a l t a  resolucibn, e s  el 
t r a tamien to  expllcito de la convecci6n (similar a1 empleado por Ross y OrlansBi, 
1978), que resuelve ecuaciones para  el vapor de agua, lluvia y agua en las 
nubes, con un mlnimo de parametrizaci6n. 
Inic ia l i zacfc3~ de l  modelo 
El cbdigo f o r t r a n  del modelo fue  modificado en el CIMA de forma t a l  de poder 
s e r  e jecutado en e l  sistema computaclonal disponible en l a  Argentina. Los 
experimentos s e  l levaron a cab0 en el sistema IBM 3031 del Centro At6mico 
Consti tuyentes de la Comisibn Nacional de Energla At6mica. 
Las condiciones iniciales del primer caso estudiado correspondieron a las 122 
del 4 de setiembre de 1987. Todos 10s experimentos realizados sobre es te  caso 
t uv i e ron  el mismo conjunto de condiciones iniciales, y cubren un lapso de 48 
horas ,  El segundo caso fue  inicializado a las 00Z del 8 Be setiembre, y lab 
corr idas  tambitn fueron por 48 horas, 
La topografia es interpolada a la malla del modelo (con un esquema de Bessel) 
desde un archivo de a l t a  resoluci6n (1/6°x1/60). La temperatura  de la superficie 
y 10s l imi tes  del hielo marino son da tos  climatol6gicos medios del mes de 
se t iembre (Alexander y Mobley, 1976). Los valores correspondientes a1 mes de 
se t i embre  de 1987, no presentan di ferencias  s ign i f ica t ivas  respect0 a 10s 
climatolbgicos, n i  en la temperatura  de superficie nl en 10s bordes del hielo 
marino. 
Las condiciones iniciales fueron interpoladas a la malla del modelo a p a r t i r  
de 10s analisis operativos globales del ECMWF, asumiendo un a ju s t e  hidrostAtico 
del camp0 de t empe ra tu r a .  La resoluci6n hor izontal  del analisis es 2,5°x2.50. 
Estos  da to s  del cen t ro  europeo corresponden a analisis cads 12 horas de 10s 
campos de t empera tura ,  viento, velocidad vert ical ,  geopotencial y humedad, en 
10s 7 niveles de presibn estAndar (1000 a 100 hPa). La velocidad ve r t i c a l  
analizada no es  ut i l izada en la  interpolaci6n de las condiciones iniciales del 
modelo, Las interpolaciones se  real izaron horizontalmente con un esquema 
bilineal y verticalmente vla splines ctibicos. Para  e v i t a r  hacer extrapolaciones 
se tom6 una presi6n en el tope de p ~ = i O 0  hPa (coincidiendo con el altimo nivel 
con d a t o s  del analisis).  
Las condiciones de contorna l a t e r a l e s  tambien fueron interpoladas  desde 
ana l i s i s  globales del ECMWF. El modelo se  e jecut6  en "mode simulaci6n", 
aslmilando nuevos datos a t r a v t s  de 10s bordes cada 12 horas, En cada paso de 
tiempo del modelo, las condiciones de borde son linealmente interpoladas en el 
tiempo e n t r e  dos anl l is is  sucesivos, 
El recinto  de integracibn del modelo de Area limitada abarca desde 118°0 has ta  
31°0 y desde 30.5OS has t a  80°S. La resoluci6n horizontal es 1 . 5 O  de longitud pot- 
0.75O de la t i tud .  Fue seleccionada de e s t a  forma para tener ,  en lo posible, una 
separaci6n espacial similar  en l as  a l t a s  l a t i tudes .  Es ta  resoluci6n eqUiVale 
aproximadamente a unos 63 km en el sentido norte-sur, y a alrededor de 57 km 
segan oeste-este, en el paralelo 7 0 O S .  
Por razones de economla computacionai, se opt6 por una resoluci6n ver t ica l  de 
9 niveles sigma. Estos  9 niveles t ienen una separacidn i r r egu l a r :  0.019425, 
0.08595, 0.19782, 0.344625, 0.505125, 0.668675, 0.813175, 0.927395 y 0.9911. Los 
niveles sigma infer lores  equivalen, para una presi6n en superficie de 1000 hPa, 
a l a s  presiones 614, 928 y 991 hPa, respectivamente. Con e s t a  resolucibn, el 
volumen de atm6sfera considerado e s t a  cubierto por un arreglo de 59x67~9 = 35577 
puntos  en la  malla del dominio de integraclbn. El paso temporal fue  de 120 
segundos. 
T r a  yectot*f as 
Para  calcular las t r ayec tor ias  es  necesario almacenar, a lntervalos reguiares 
de tiempq una gran cantidad de informacl4n suminlstrada por el lBOdeI0 LAHE 
las cornponentes zonal y meridianal del vlento, la velocldad vertical en el 
slstema sigma y la presi4n en superflcle, Las posiclonas iniclalerl de las 
dlferentea parcelas de alre be elfgun de manera arbitraria. La p ~ l ~ k 6 n  fl ai 
de una dada parcela se abtiene siguiendo un proceso iterativo, Sn cada 
Iteraci4n, ers traslada la pamela hacia adelaate en el tiempo oon una v8locldad 
uniforme, que es el prornecllo entre la velocldad Inlcial de la parcela y la 
velocidad de la parcela interpolada de los camms be1 modelo en la poslcl6n 
flnal, La Iteracldn se repite hasta que la posici6n de la parcela, a1 final del 
int8rvalo de tiempo, no cambla mas que una cantldad espacificaba. Luego se 
repite el procew) para el s-iente intervalo de tlempo. ~e deBe menc~onar que, 
a1 supone* una velucidad unlforme, se desprecian terminos 4e segundo o~den, 
apartxiendo en conseaencia una aversencia f ~ c t ~ c i a  en el camgo de velocidades. 
Eete er ror  se torna despreciable considerando un Interval0 be tlerspo 
suficientsmente pequeno. Para u trayecturlas be las flguras be lee, capitulos 3 
Y 4 se torn6 un lapso de 9 mmutos. 
~ q / ~ t c t o r  Clappesoni 
Codirector 
I . Ecuaciones 
- Primitivas en balance hidrostAtico 
- Procesos termodinttmicos homedos 
2 ,  Dimensianes 
- Tridimensional 
- Sistema de coordenadas : lat i tud -1ongitud -sigma 
- Malla horizontal del t ip0 E de Arakawa 
- Dominio de integracibn : arbitrario [ 3 0 ,  5 O S  3 ROOS; 3 lo(> a 1 1 8 O 0  I 
- Resolucidn horizontal : arbitraria [ 0 . 7 5 O x  2 . 5 O  3 
- Resoluci6n vert ical : 9 6 1 8  niveles sigma [ 9  niveles ] 
- Pas0 de tiempo : entre  2 y 5 minutos [ 1 2 0  s 1 
3 .  DescripciOf? 
- Condiciones iniciales : se interpolan desde un conjunto de 
datos ya analizados [anttlisis ECMWF 1 
- Condiciones de borde laterales : en modo simulacidn interpoladas 
desde analisis cada 2 2 horas , en modo pronbstico suministradas por i 
un modelo global de prondstico; [rnodo simulaci6n 1 
- Condici6n en el  borde superior : tapa rlgida [en 100 hPa ] 
- Topografla interpolada desde un archivo de al ta 
resolucibn [ 1 / box 1 / 6O 1 
- Los t t rminos advectivos se calculan cad3 dos pasos de tiempo 
- Difusi6n horizontal de cuarto orden; 10s coeficientes de I 
difusidn son parttmetros ajustables 
- La temperatura de superficie se obtiene mediante un balance 
de calor sobre continentes Y sobre hielo marino 
- Sobre 10s octanos la temperatura de superficie permanece f i j a  
- La humedad del suelo se estima a t r a v t s  de un balance ent re  
la evaporacidn , la precipitacldn Y el derretimiento de nieve 
- Los flujos en la capa de superfrcie se parametrizan mediante 
el  esquema de Monin -0buKhov 
- Esquerna de cierre para la turbulencia de Mellor y Yamada ( 1 9 7 4 ) ,  
en el  nivel 2 . 5 
- E l  t ransporte vert ical de calor se alcanza con un ajuste 
convectivo seco 
- Algorltmos de Fels -Schwarzkopf de t rans f  erencia radiativa 
- Albedo : proporcional al tipo de superficie y al Bngulo cenital 
- Ondas gravitatorias presentes en la solucibn, pero 10s modos 
con longitud de onda 0 ( 2Ax )  estsn suprimidos por la 
difusidn horizontal de cuarto orden 
- Nubes y precipitacidn; el modelo cont.iene 10s esquemas : \ 
a ) ajuste Convectivo homedo , b ) Arakawa -Schubert y 
c ) conveccidn expllcita; [Arakawa -Schubert ] 
1 
Tabla I1 : Resumen de las caracterlsticas generales del modelo LAHM. 
Entre corchetes estAn las opciones utilizadas en esta investigaci6n. 
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